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La presente Tesis Doctoral lleva por t´ıtulo Geodina´mica del margen continental de Galicia:
Estructura profunda y morfotecto´nica. Este estudio se aborda a partir de la integracio´n de un gran
volumen de nuevos datos geof´ısicos (gravime´tricos, batime´tricos y s´ısmica de reflexio´n multicanal
2D y de ultra-alta resolucio´n), procedentes de los proyectos ZEEE, ERGAP y BURATO4242. La
nueva informacio´n ha aportado constricciones muy relevantes sobre el origen, la estructura profunda
y la complejidad fisiogra´fica del margen, as´ı como sobre la caracterizacio´n de la variacio´n lateral
de la transicio´n oce´ano-continente.
El margen continental de Galicia se clasifica como un margen de rift pobre en magma. Este
tipo de ma´rgenes tienen dos rasgos comunes, que son: 1) Los pares de ma´rgenes conjugados son
asime´tricos, teniendo uno de ellos una zona ma´s ancha de corteza extremadamente adelgazada,
subrayada por un reflector s´ısmico subhorizontal; 2) Entre la corteza continental adelgazada y
la corteza ocea´nica normal, hay una zona de basamento compuesto por manto serpentinizado. La
estructura del margen continental gallego es extremadamente compleja, reflejando la superposicio´n
de varias etapas sucesivas de rift, y una etapa compresiva posterior que da como resultado la
inversio´n parcial del margen. Adema´s, la proximidad de un punto triple de dorsal produce un
cambio de orientacio´n de las estructuras principales. Este margen continental ha sido ampliamente
estudiado desde la de´cada de los ’70. Sin embargo, la mayor parte de los estudios se han centrado
en la parte occidental, existiendo una importante carencia de informacio´n en los flancos norte y
noroeste. Este hecho, junto con su gran complejidad estructural, ha provocado que no exista un
modelo geodina´mico previo que integre todos los procesos observados. Algunos aspectos, como son
la transicio´n entre el margen oeste (extensivo) y el margen norte (compresivo), y la forma en que
se produce su inversio´n tecto´nica, apenas han sido abordados con anterioridad por la comunidad
cient´ıfica.
En el presente estudio, el uso combinado y la integracio´n de los nuevos datos geof´ısicos, han
permitido abordar dos aspectos relevantes:
· La caracterizacio´n de la geometr´ıa de la Moho y de la arquitectura del basamento y del
relleno sedimentario, mediante el ana´lisis de perfiles s´ısmicos de reflexio´n multicanal 2D, el
ana´lisis espectral de los mapas de anomal´ıas gravime´tricas de Bouguer y el modelado de
perfiles gravime´tricos en 2+3/4D.
· La caracterizacio´n de la morfoestructura, mediante la integracio´n del ana´lisis de la batimetr´ıa
multihaz de alta resolucio´n y los datos s´ısmicos (perfiles de reflexio´n multicanal 2D y perfiles
de ultra-alta resolucio´n obtenidos con sonda parame´trica TOPAS).
Los resultados obtenidos han aportado nuevas evidencias de conocimiento:
· Confirmacio´n de que la estructura general de la regio´n de bancos submarinos y de las pla-
taformas marginales al noroeste de Galicia consiste en una serie de bloques de basamento
limitados por fallas normales, generadas durante el proceso de rift mesozoico. Estas estruc-
turas fueron invertidas heteroge´neamente durante la compresio´n cenozoica. La cartograf´ıa
estructural del margen ha permitido identificar y caracterizar cuatro familias estructurales
que presentan historias de deformacio´n complejas, reflejando los cambios en el re´gimen de
esfuerzos a lo largo de su evolucio´n. Las orientaciones de las principales familias estructu-
rales son: 1) NNO-SSE a N-S, familia de fallas normales durante el rift, reactivadas en el
Cenozoico como desgarres lateral-izquierdos; 2) NE-SO a NNE-SSO, familia de desgarres,
fallas de transferencia y fallas normales durante el proceso de rift, reactivadas e invertidas
durante la compresio´n cenozoica; 3) NO-SE, familia de desgarres lateral-derechos durante
el proceso de rift creta´cico y la compresio´n cenozoica; 4) ENE-OSO a E-O, parte son fallas
normales durante el rift al norte de Iberia e invertidas durante la compresio´n cenozoica, y
algunas son estructuras compresivas nuevas de origen cenozoico. La orientacio´n preferente
de las estructuras cambia al sur y al norte de los 42º 40’ N. Hacia el sur predominan las
2estructuras NNO-SSE a N-S, y al norte las NE-SO a NNE-SSO y las ENE-OSO a E-O. Esto
se ha relacionado con la proximidad al punto triple de dorsal ocea´nica, y con la reactivacio´n
e inversio´n de estructuras previas (y creacio´n de nuevas estructuras) durante el Cenozoico.
En la transicio´n del margen oeste al margen norte, desempen˜an un papel destacado las es-
tructuras NNE-SSO, que debieron actuar como fallas de transferencia durante el proceso de
rift, permitiendo la rotacio´n de las estructuras principales y la segmentacio´n del margen.
· Identificacio´n de evidencias muy relevantes de una deformacio´n compresiva intensa durante
el Cenozoico. Entre ellas, destacan: 1) La compresio´n y levantamiento de la corteza ocea´nica,
2) el engrosamiento de la corteza continental adelgazada, y 3) la desaparicio´n de la zona de
exhumacio´n de manto litosfe´rico en el margen noroeste.
· Caracterizacio´n de la transicio´n oce´ano-continente. Esta transicio´n en el margen oeste es pro-
gresiva, con un adelgazamiento extremo de la corteza continental y una zona de exhumacio´n
de manto litosfe´rico. Hacia el norte, esta zona de transicio´n se estrecha hasta desaparecer
al norte de los 43º N, en relacio´n con el aumento progresivo de la inversio´n tecto´nica del
margen. Esta inversio´n tecto´nica se ve favorecida por la presencia de la zona de detachment
que, durante el proceso de rift, genero´ la exhumacio´n del manto. En el margen noroeste y
norte se ha modelado un contacto abrupto entre la corteza continental y ocea´nica, en forma
de gran cabalgamiento, y sin una zona de exhumacio´n de manto litosfe´rico, que ha podido
desaparecer por un proceso de underthrusting.
· El ana´lisis de la estructura profunda y de la deformacio´n tecto´nica del margen, ha permitido
realizar una cartograf´ıa detallada de los diferentes dominios litosfe´ricos (litosfera continental
normal, litosfera continental adelgazada y litosfera ocea´nica). Sobre ella, se ha an˜adido la
cartograf´ıa de distintos dominios de deformacio´n relacionados con el proceso de rift (dominio
de necking, dominio de hiperextensio´n y exhumacio´n de manto litosfe´rico) y del dominio de
deformacio´n compresiva intensa, superpuesto a los anteriores.
La integracio´n de todos los resultados del presente trabajo ha permitido el desarrollo de un modelo
conceptual sobre el inicio del proceso de inversio´n tecto´nica de un margen de rift pobre en magma.
Finalmente, se ha construido un esquema de la evolucio´n geodina´mica del margen, que comprende
tres estadios: A) Estadio inicial, de fin de la fase de rift y de la expansio´n ocea´nica en el golfo de
Vizcaya (Santoniense); B) Estadio intermedio, de comienzo de la inversio´n tecto´nica del margen
norte de Iberia (Campaniense-Paleoceno); C) Estadio final, de deformacio´n compresiva de la corteza
ocea´nica (Eoceno-Oligoceno).
3Abstract
This PhD Thesis is entitled Geodynamics of the continental margin of Galicia: Deep struc-
ture and morphotectonics. This study is approached from the integration of a large volume of
new geophysical data (gravimetric, bathymetric, 2D multichannel seismic reflection and ultra-high
resolution seismic imaging), from the ZEEE, ERGAP and BURATO4242 projects. The new infor-
mation has brought significant constraints on the origin, the deep structure and the physiographic
complexity of the margin, as well as on the characterization of the lateral variation of the ocean-
continent transition.
The Galicia continental margin is classified as a magma-poor rift margin. Margins of this
type have two common features, namely: 1) The conjugate margin pairs are asymmetric, one of
them showing a wider zone of extreme crustal thinning, as underlined by sub-horizontal seismic
reflections; (2) Between the thinned continental crust and the normal oceanic crust, there is an
area whose basement is composed of serpentinized mantle. The structure of the Galicia continental
margin is extremely complex, since its formation involves several rifting episodes, and a later
partial tectonic inversion. In addition, the vicinity of a ridge triple junction produces a change
in the orientation of the main structures. This continental margin has been widely studied since
the 70’s. However, most studies have focused on the western part, and there is a significant lack
of information on the north and northwestern flanks. This fact, along with its great structural
complexity, has resulted in the absence of a previous geodynamic model integrating all the processes
observed. Some aspects, such as the transition between the western margin (extensive) and the
northern margin (compressive), and the way the tectonic inversion develops, have barely been
addressed previously by the scientific community.
In the present study, the combining and integration of the new geophysical data have made it
possible to address two important aspects:
· The characterization of the Moho geometry and the architecture of the basement and sedi-
mentary filling, through the analysis of 2D multichannel seismic reflection profiles, Bouguer
anomaly spectral analysis and filtering, and 2+3/4D gravity modeling.
· The morphostructural characterization, through the integration of high-resolution multibeam
bathymetry and seismic data analysis (2D multichannel seismic reflection profiles and ultra-
high resolution TOPAS profiles).
The results obtained have significantly enriched our knowledge:
· Confirmation that the general structure of the region of submarine banks and marginal plat-
forms northwest of Galicia consists of a series of fault-bounded basement blocks generated
during the Mesozoic rifting. These structures were heterogeneously reversed during the Ce-
nozoic compression. Structural mapping of the margin enabled the identification and charac-
terization of four structural families with complex deformation stories, reflecting the stress
regime changes throughout their evolution. The main structural directions are: 1) NNW-
SSE to N-S, acting as normal faults during the rifting west of Galicia, reactivated in the
Cenozoic as left-lateral strike-slip faults; (2) NE-SW to NNE-SSW, strike-slip, transfer and
normal faults during the rifting, reactivated and reversed during the Cenozoic compression;
(3) NW-SE, right-lateral strike-slip faults during the Cretaceous rifting and the Cenozoic
compression; (4) ENE-WSW to E-W, normal rift faults to the North of Iberia reversed du-
ring the Cenozoic compression, though some are new Cenozoic compressive structures. The
main structural direction changes south and north of latitude 42º 40’ N. To the south, NNW-
SSE to N-S is the main direction, while NE-SW to NNE-SSW and ENE-WSW to E-W are
the main directions to the north. This has been related to the proximity to the ridge triple
junction, and to the reactivation and inversion of previous structures (and creation of new
ones) during the Cenozoic. In the transition from the western margin to the northern one,
the NNE-SSW structures play a dominant role, as they would act as transfer faults during
the rifting, allowing the rotation of the main structures and margin segmentation.
4· Identification of major evidence of intense compressive deformation during the Cenozoic. No-
teworthy here would be the: 1) Compression and elevation of the oceanic crust; 2) thickening
of the continental crust, previously thinned during the rifting; and 3) disappearance of the
exhumed lithospheric mantle area on the northwest margin.
· Characterization of the ocean-continent transition. This transition is progressive in the wes-
tern margin, with extreme continental crustal thinning and an area of lithospheric mantle
exhumation. Northwards, the tectonic inversion of the margin increases gradually and this
transition zone narrows, disappearing north of 43° N. Margin inversion is favored by the pre-
sence of the detachment which, during rifting, lead to mantle exhumation. On the northwest
and northern margin, an abrupt contact between continental and oceanic crusts has been
modeled as a large thrust fault without any area of lithospheric mantle exhumation, which
may have disappeared due to underthrusting.
· The analysis of the deep structure and tectonic deformation of the margin has made it possible
to undertake a detailed mapping of the different lithospheric domains (normal continental
lithosphere, thinned continental lithosphere and oceanic lithosphere). Above it have been
added maps of different deformation domains related to the rifting process (necking domain,
hyperextension and lithospheric mantle exhumation domain) and of the intense compressive
deformation domain, overlapping the earlier ones.
The integration of all these results from the present study has produced a conceptual model for
the initiation of the tectonic inversion of a magma-poor rift margin. Finally, a framework for the
geodynamic evolution of the Galicia margin has been constructed, comprising three stages: A) an
Early stage comprising the end of rifting and oceanic drift in the Bay of Biscay (Santonian); (B) an
Intermediate stage with the beginning of tectonic inversion in the north Iberia margin (Campanian-
Paleocene); (C) a Final stage of compressive deformation of the oceanic crust (Eocene-Oligocene).
Cap´ıtulo 1
Intere´s y objetivos de la
investigacio´n
El Gobierno de Espan˜a, ratifico los acuerdos de la Convencio´n de las Naciones Unidas sobre
el Derecho del Mar de 1982 (Montego Bay), que hacen responsables a los estados riberen˜os en la
caracterizacio´n de los fondos marinos y el subsuelo en su Zona Econo´mica Exclusiva. Como conse-
cuencia de la adhesio´n a esta Convencio´n, en 1983 se promulgo´ la Orden Ministerial Comunicada
55/94, del Ministerio de Defensa, de 30 de Mayo de 1994, para sus efectos en nuestro territorio.
En ella se dice que, ‘con el fin explorar, explotar, conservar y administrar los recursos existentes
en la Zona Econo´mica Exclusiva Espan˜ola (ZEEE) de forma eficaz y sin deterioro para el medio
ambiente, es necesario un esfuerzo cartogra´fico y de investigacio´n oceanogra´fica que contemple
los intereses de la Defensa Nacional, Administraciones Pu´blicas y Comunidad Cient´ıfica’. Desde
ese momento y hasta la actualidad, se han venido desarrollando campan˜as anuales del Proyecto
ZEEE, bajo la direccio´n alternativa del Real Instituto y Observatorio de la Marina (ROA) y del
Instituto Hidrogra´fico de la Marina (IHM), con campan˜as a bordo del B.I.O. Hespe´rides y la par-
ticipacio´n continuada de la Universidad Complutense de Madrid (UCM), el Instituto Espan˜ol de
Oceanograf´ıa (IEO) y el Instituto Geolo´gico y Minero de Espan˜a (IGME), as´ı como la participacio´n
espora´dica de otras instituciones cient´ıficas. Como participantes desde un principio en el proyecto,
hemos dispuesto de una importante base de informacio´n cient´ıfica de la zona a la que se refiere
esta Tesis doctoral y, fieles al esp´ıritu que dio origen al proyecto, la hemos utilizado como punto
de arranque de la investigacio´n que aqu´ı se presenta.
Desde un punto de vista cient´ıfico, el estudio geolo´gico y geof´ısico de los ma´rgenes continentales
es fundamental, tanto para conocer la estructura y dina´mica de su propia evolucio´n, como para
entender en su conjunto la dina´mica de placas tecto´nicas. El margen continental de Galicia es
adema´s un caso extremadamente complejo, ya que se formo´ en las proximidades de un punto triple
de rift, con el consecuente cambio de orientacio´n de las estructuras tecto´nicas principales, y adema´s
ha sido parcialmente invertido hacia su extremo norte durante una etapa compresiva ma´s reciente.
A todo ello, se debe an˜adir la incidencia directa que este tipo de investigaciones tiene en el a´mbito
de los riesgos geolo´gicos, as´ı como en el de los recursos naturales. A pesar de que este margen
continental ha acaparado mucha la atencio´n desde la de´cada de los ’70, y de que en e´l se han
llevado a cabo gran cantidad de prospecciones s´ısmicas y varios sondeos profundos, la mayor´ıa de
los trabajos han tenido como objetivo principal el estudio de la estructura y los procesos extensivos
que dieron lugar al margen oeste de Iberia, incluyendo el sector de Galicia al norte. Pero se ha
dejado bastante de lado el estudio de la transicio´n hacia el margen norte de Iberia, que se produce
igualmente en el sector gallego, as´ı como la deformacio´n compresiva que lo afecta, y en la literatura
existente son escasos los trabajos que abordan estos aspectos del margen continental de Galicia.
Desde un punto de vista metodolo´gico, los estudios geolo´gicos y geof´ısicos de zonas ocea´nicas
utilizan en la actualidad una gran variedad de te´cnicas, siendo las ma´s frecuentes la batimetr´ıa
multihaz, los me´todos s´ısmicos de refraccio´n/reflexio´n de gran a´ngulo y de reflexio´n vertical con
fuentes de energ´ıa controladas, la gravimetr´ıa y el geomagnetismo. En esta investigacio´n, se ha
utilizado la nueva informacio´n batime´trica, gravime´trica y s´ısmica de reflexio´n de alta resolucio´n
TOPAS, obtenida de forma sistema´tica en el entorno del margen continental de Galicia, den-
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tro del citado Plan ZEEE, as´ı como informacio´n s´ısmica de reflexio´n procedente de los proyectos
Determinacio´n y valoracio´n de los riesgos geoambientales en el a´rea de hundimiento del Prestige´
(ERGAP, VEM2003-200993-CO3) y Exploracio´n da morfoestructura singular da marxen continen-
tal occidental de Galicia con˜ecida como O Gran Burato (BURATO4242, financiado por el convenio
de colaboracio´n entre la Conseller´ıa de Economı´a e Industria de la Xunta de Galicia y la Universi-
dad de Vigo). Igualmente, con el fin de ampliar el a´rea geogra´fica de investigacio´n, se ha utilizado
la informacio´n de numerosos estudios previos desarrollados por otros autores, de cara´cter tanto
local como regional. Consideramos que la integracio´n y ana´lisis conjunto de toda esta informacio´n
constituye un documento de gran utilidad para futuras investigaciones sobre el Oce´ano Atla´ntico
Nororiental, as´ı como sobre la estructura y evolucio´n de los ma´rgenes continentales denominados
de rift pobre en magma en general, y sobre la estructura y evolucio´n del margen continental de
Galicia en concreto.
El objetivo principal de esta investigacio´n es definir la estructura cortical del margen continental
noroeste de Iberia, mediante la integracio´n de datos geolo´gicos y geof´ısicos marinos, y conseguir
una visio´n completa de los procesos dina´micos y estructurales que afectan la regio´n de estudio.
Para esto, es preciso realizar e integrar estudios regionales y locales. Dependiendo de las te´cnicas de
investigacio´n empleadas, deberemos trabajar a una escala u otra. Los datos de campos potenciales
(en este caso, datos gravime´tricos) permiten el desarrollo de estudios a escala regional y local,
mientras que el manejo de datos batime´tricos multihaz permiten realizar estudios a escala local y
de detalle. Los datos s´ısmicos de los que hemos dispuesto sirven de apoyo tanto para los estudios
de escala regional, como para la caracterizacio´n de algunos rasgos de escala local.
Para el desarrollo de la investigacio´n, ha sido necesario fragmentarla en varios objetivos par-
ciales. Estos, en su conjunto, permiten alcanzar el objetivo principal propuesto. Ba´sicamente, los
objetivos que se han abordado individualmente son:
1. Sintetizar la informacio´n previa disponible sobre la geolog´ıa regional de la zona de estudio,
as´ı como sobre los principales modelos geodina´micos de origen y evolucio´n del margen de
Galicia.
2. Analizar la estructura profunda del margen continental mediante el uso de datos gravime´tri-
cos, con el apoyo de la informacio´n s´ısmica disponible, para la identificacio´n de variaciones
regionales de densidad y su distribucio´n en profundidad. Se distinguira´n las anomal´ıas pro-
fundas de escala regional de las locales, intentando relacionar e´stas u´ltimas con cuerpos y
estructuras geolo´gicas conocidas en el margen.
3. Analizar la morfoestructura del margen continental de Galicia por medio del la elaboracio´n
de mapas batime´tricos y morfotecto´nicos, con el apoyo de la informacio´n s´ısmica.
4. Establecer relaciones entre las estructuras profundas y la morfolog´ıa que se observa en su-
perficie del fondo ocea´nico, diferenciando los rasgos relacionados con procesos tecto´nicos de
los de origen sedimentario y erosivo.
5. Discutir los resultados obtenidos y explicarlos dentro de un marco de evolucio´n geodina´mica
de la zona.
1.1. Estructura de la Memoria de Tesis
La memoria que refleja los trabajos realizados y los resultados obtenidos a lo largo de la reali-
zacio´n de esta Tesis Doctoral, se ha organizado en ocho cap´ıtulos. Siendo e´ste el primer cap´ıtulo,
a continuacio´n se describe brevemente el contenido del resto de ellos:
· Cap´ıtulo 2: Contexto geolo´gico y antecedentes. En este cap´ıtulo se hace un repaso al estado de
conocimiento de los ma´rgenes continentales denominados de rift pobre en magma en general
y del margen continental de Galicia en particular.
· Cap´ıtulo 3: Metodolog´ıa y Te´cnicas. Se expone brevemente la motivacio´n de esta investigacio´n
y se explican las te´cnicas experimentales empleadas en el desarrollo de este trabajo.
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· Cap´ıtulo 4: Desarrollo Experimental. En este cap´ıtulo se detalla el proceso seguido para la
adquisicio´n y el procesado de los datos que se utilizan en esta investigacio´n.
· Cap´ıtulo 5: Resultados e interpretacio´n. Se exponen los resultados obtenidos tras el procesado
de los nuevos datos de campo gravime´trico, s´ısmica de reflexio´n y de batimetr´ıa multihaz de
que se dispone, realizando una interpretacio´n de la estructura profunda y superficial del
margen a partir de ellos.
· Cap´ıtulo 6: Discusio´n. Una vez analizados los datos de que se dispone, se discuten aqu´ı los re-
sultados y las interpretaciones realizadas, analizando la relacio´n entre la estructura profunda
del margen y las observaciones hechas sobre la morfolog´ıa del fondo. Estas interpretaciones
son contrastadas con los resultados obtenidos por otros autores en trabajos previos en la
zona de estudio. Adema´s, se desarrolla un modelo conceptual sobre el inicio de la inversio´n
tecto´nica de los ma´rgenes continentales de rift pobre en magma y se plantea un modelo sobre
la evolucio´n geodina´mica del margen continental de Galicia.
· Cap´ıtulo 7: Conclusiones. Llegados a este punto, se exponen brevemente las conclusiones
principales y aportaciones obtenidas de esta investigacio´n.
8 CAPI´TULO 1. INTERE´S Y OBJETIVOS DE LA INVESTIGACIO´N
Cap´ıtulo 2
Contexto geolo´gico y antecedentes
En este cap´ıtulo se sintetiza el conocimiento que se tiene hasta la actualidad sobre la geolog´ıa,
geof´ısica y geodina´mica del margen continental del oeste de Iberia y, ma´s concretamente, del
margen gallego.
Inicialmente, se explicara´n de forma general las caracter´ısticas de los ma´rgenes de rift pobre en
magma, ya que el margen continental de Galicia se clasifica tradicionalmente dentro de este grupo.
Posteriormente, se detallara´n las caracter´ısticas y el estado del conocimiento del a´rea de estudio. La
comprensio´n de la geolog´ıa de la regio´n es fundamental para garantizar que los supuestos de los que
se ha partido en los ana´lisis geof´ısicos y morfotecto´nicos realizados, as´ı como las interpretaciones
llevadas a cabo a partir de e´stos, cuentan con el mayor sentido geolo´gico posible.
La s´ıntesis sobre la evolucio´n geodina´mica de la zona permite que los resultados de este trabajo
se puedan discutir a escala regional, para poder aportar ideas nuevas o modificar las existentes.
A pesar de que el margen de Galicia, por sus especiales caracter´ısticas, es uno de los ma´rgenes
continentales de rift pobre en magma ma´s estudiados en el planeta durante las u´ltimas de´cadas,
au´n sigue habiendo controversia en la explicacio´n de algunos de sus rasgos ma´s significativos, y se
desconoce su estructura en profundidad, especialmente en la zona septentrional.
2.1. Los ma´rgenes continentales de rift pobre en magma
2.1.1. Tipos de ma´rgenes continentales
Los ma´rgenes continentales son las zonas de transicio´n entre un continente y la cuenca ocea´nica
adyacente a e´ste. Generalmente incluyen una plataforma continental, un talud y una suave pen-
diente que conecta el pie del talud con la llanura abisal (emersio´n continental). Tambie´n se definen
como el fondo ocea´nico que va desde la l´ınea de costa de un continente hasta la llanura abisal.
Segu´n la Convencio´n de las Naciones Unidas sobre la Ley del Mar (Prea´mbulo, Parte VI, Art.
76, Punto 3), “el margen continental comprende la prolongacio´n sumergida de la masa continental
del Estado riberen˜o y esta´ constituido por el lecho y el subsuelo de la plataforma, el talud y la
emersio´n continental. No comprende el fondo ocea´nico profundo con sus cordilleras ocea´nicas y sus
subsuelos”.
En los ma´rgenes continentales denominados activos, o de tipo Pac´ıfico, hay una coincidencia en-
tre la transicio´n de litosfera continental a litosfera ocea´nica y el l´ımite de placas. Se caracterizan por
una elevada actividad s´ısmica y volca´nica. En cambio, en los ma´rgenes continentales denominados
pasivos, o de tipo Atla´ntico, el tra´nsito entre litosfera continental y ocea´nica no coincide con un
l´ımite de placas litosfe´ricas, sino que la litosfera continental y la ocea´nica forman parte de la misma
placa. Los ma´rgenes pasivos se caracterizan por una falta de actividad s´ısmica y volca´nica en la
actualidad. Segu´n las caracter´ısticas del margen pasivo, y especialmente por la actividad volca´nica
del proceso de rift continental originario, cla´sicamente se ha distinguido entre ma´rgenes de rift
volca´nico (de elevadas tasas de extensio´n) y ma´rgenes de rift no volca´nico (de tasas de extensio´n
lentas). Esta terminolog´ıa pueden llevar a confusio´n, ya que los ma´rgenes considerados de rift no
volca´nico tambie´n tienen cierto magmatismo asociado (Mutter, 1993; Franke, 2012) [222, 121]. Por
eso, en la actualidad es ma´s frecuente utilizar una clasificacio´n que distingue entre ma´rgenes de
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rift rico en magma y ma´rgenes de rift pobre en magma (Reston, 2009; Peron-Pinvidic et al., 2013)
[253, 237]. La duracio´n del episodio magma´tico sintecto´nico var´ıa t´ıpicamente entre los 5 y los 35
Ma, y comu´nmente representa una parte significativa de la historia del rift tanto en sistemas de
rift de larga como de corta duracio´n (White et al., 1987; White y McKenzie, 1989; White, 1992)
[321, 319, 318].
En la mayor´ıa de los ma´rgenes continentales de rift, tanto antiguos como modernos, es comu´n
encontrar episodios magma´ticos antiguos a menudo voluminosos, prolongados y ampliamente dis-
tribuidos, lo que lleva a su clasificacio´n como ma´rgenes de rift rico en magma (Figura 2.1, B), en
los que la litosfera es muy delgada y la fusio´n parcial de peridotitas, como resultado de la des-
compresio´n adiaba´tica, es suficientemente eficiente como para acomodar la divergencia de placas.
Las caracter´ısticas comunes de los ma´rgenes de rift rico en magma incluyen la presencia frecuen-
te de rocas extrusivas e intrusivas distribuidas en toda la regio´n de corteza continental estirada,
velocidad s´ısmica anormalmente elevada indicativa de la presencia de rocas ba´sicas adosadas a la
base de la corteza continental adelgazada (underplating), la presencia de reflectores s´ısmicos que
buzan hacia el mar y que indican gruesas secuencias de flujos de lava en la superficie en la zona
de transicio´n continente-oce´ano, y una corteza ocea´nica anormalmente gruesa junto al margen.
Por el contrario, en los ma´rgenes de rift pobre en magma donde la tecto´nica extensiva tiene un
rol importante (en algunos casos exclusivo) en la acomodacio´n de la divergencia de placas, no se
encuentran secuencias de reflectores s´ısmicos que bucen hacia el mar ni capas de alta velocidad, las
rocas magma´ticas sintecto´nicas son raras y con un volumen comparativamente mucho menor, y la
corteza ocea´nica ma´s antigua adyacente al margen suele ser ano´malamente delgada (de unos 5 km
de espesor) (Figura 2.1, A). Algunos ma´rgenes de rift pobre en magma se caracterizan tambie´n por
presentar una zona de transicio´n continente-oce´ano con una amplia regio´n de manto subcontinental
exhumado (Beslier et al., 1993; Chian et al., 1995, 1999) [22, 76, 75]. Los ma´rgenes continentales
pasivos de rift pobre en magma son relativamente raros en comparacio´n con los de rift rico en
magma, y la falta de produccio´n de fundidos en estos ma´rgenes sigue siendo enigma´tica. Se especula
que este tipo de ma´rgenes de rift constituye so´lo alrededor del 30 % de los ma´rgenes continentales
del Oce´ano Atla´ntico (Sayers et al., 2001) [270]. Se han identificado como ma´rgenes pasivos de rift
pobre en magma los siguientes: el margen oeste de Iberia (Boillot y Winterer, 1988; Whitmarsh y
Sawyer, 1996; ODP Leg 173 Shipboard Scientific Party, 1998) [43, 329, 224], el margen de Terra-
nova (Reid, 1994) [251], la mayor parte de los ma´rgenes conjugados del Mar de Labrador (Chian y
Louden, 1994; Chian et al., 1995) [74, 72], el margen sureste de Australia (Finlanson et al., 1999)
[120] y los remanentes de los ma´rgenes de Liguria-Piemonte del antiguo oce´ano mesozoico Tethys,
actualmente expuesto en los Alpes (Manatschal, 2004) [186].
Las diferencias entre los ma´rgenes continentales de rift rico en magma y los de rift pobre en
magma se suelen atribuir a:
· Diferencias en la temperatura del manto (Bown y White, 1995) [49].
· Diferencias en el estilo estructural y, en particular, a la presencia o ausencia de fallas de tipo
detachment de escala litosfe´rica (Lister et al., 1986) [173].
· Diferencias en la energ´ıa y la escala de la conveccio´n mante´lica bajo el eje del rift (Hopper
et al., 1992) [139].
· Procesos intraplaca controlados por la estructura reolo´gica de la litosfera previa a la extensio´n
(Bowling y Harry, 2001) [48].
Durante los u´ltimos an˜os se tiende a pensar que las diferencias entre ambos tipos de ma´rgenes
continentales pasivos, en cuanto a tasas de extensio´n y cantidad de material fundido, se deben a
la presencia de una pluma mante´lica en el caso de los ma´rgenes rico en magma, que actuar´ıa como
una fuente adicional de calor (Smallwood y White, 2002) [282], lo que estar´ıa ma´s en consonancia
con la idea de Bown y White (1995) [49].
Bowling y Harry (2001) [48] llaman la atencio´n sobre el hecho de que los ma´rgenes continentales
de rift pobre en magma de Iberia, los grandes bancos canadienses y el sur de Gran Bretan˜a, se
produzcan dentro de los cinturones oroge´nicos varisco, caledo´nico y aca´dico, o cerca de los l´ımites
entre estos cinturones oroge´nicos, no habie´ndose identificado ma´rgenes de rift pobre en magma
cerca de un l´ımite que separe basamento fanerozoico de basamento preca´mbrico, lo que supondr´ıa
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Figura 2.1: Esquema de los dos tipos fundamentales de ma´rgenes continentales pasivos. A) El margen de rift
pobre en magma se define por presentar, en la parte proximal, un a´rea ancha de corteza continental adelgazada
donde la corteza superior esta´ deformada por fallas l´ıstricas que pueden converger en una superficie de detachment .
En la parte distal, las fracturacio´n puede cortar toda la corteza dando lugar a una superficie de detachment en la
Moho. Mar adentro, puede haber alo´ctonos extensionales sobre el manto exhumado antes de llegar a la zona donde
se localiza una corteza ocea´nica relativamente delgada. B) Los ma´rgenes de rift rico en magma muestran un dominio
proximal relativamente estrecho, con un adelgazamiento cortical considerable en una distancia corta. Se observan
niveles gruesos de flujos volca´nicos sin-rift que se manifiestan en los perfiles s´ısmicos como reflectores que buzan
hacia el oce´ano (SDR, seaward diping reflectors), y una zona ancha de corteza inferior de alta velocidad. La corteza
ocea´nica es comparativamente ma´s gruesa que en el otro caso, especialmente cerca de la transicio´n continente-oce´ano
(TOC). Modificada de Franke (2012) [121].
una heterogeneidad suficiente en la corteza como para que se diese un proceso de rift rico en magma
incluso con temperaturas del manto no demasiado elevadas. En el caso de los ma´rgenes conjuga-
dos de Iberia y Terranova, el hecho de que se haya encontrado un basamento continental con una
secuencia paleozoica que se considera prolongacio´n de la Zona de Ossa-Morena (zona externa del
Oro´geno Varisco) en el sector ma´s septentrional del margen de Iberia (banco de Galicia) (Mamet et
al., 1991) [185], y rocas paleozoicas no deformadas en su regio´n conjugada en Terranova (Flemish
Cap) (Masson y Miles, 1984; King et al., 1986) [195, 151], indica que esta u´ltima regio´n estar´ıa
situada fuera del cinturo´n varisco y que la apertura continental entre Terranova e Iberia siguio´
ma´s o menos el frente del oro´geno (Capdevila y Mougenot, 1988) [61], algo que ya intu´ıan Lefort
y Haworth (1979) [171].
En los ma´rgenes conjugados de rift pobre en magma estudiados en el Oce´ano Atla´ntico Norte
se distinguen los siguientes rasgos comunes (Louden y Chian, 1999) [179]:
1. Los estadios finales del proceso de rift y rotura continental parecen asime´tricos, teniendo uno
de los ma´rgenes conjugados una zona ma´s ancha de corteza muy adelgazada, normalmente
subrayada por un reflector s´ısmico subhorizontal.
2. Entre la zona de corteza continental adelgazada y la primera corteza ocea´nica normal, se
encuentra una zona de basamento transicional. En comparacio´n con la corteza ocea´nica
normal, en esta zona se encuentra una corteza ma´s delgada y con una velocidad de ondas
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s´ısmicas menor en la parte superior del basamento, que tiene por debajo una capa de alta
velocidad. Suele haber cambios en la morfolog´ıa y profundidad del basamento a lo largo de
esta transicio´n, encontra´ndose ma´s plano y profundo hacia tierra y con elevaciones e irregu-
laridades mar adentro. Aunque esta zona suele estar compuesta por manto serpentinizado,
puede incluir cantidades menores de fundidos, y en ella no se suelen encontrar reflexiones
procedentes de la Moho, que no aparece con claridad hasta la zona de corteza ocea´nica
normal.
Las investigaciones que se han llevado a cabo en los ma´rgenes pasivos se han centrado sobre todo
en el estudio de su formacio´n y evolucio´n, analizando procesos asociados como son la subsidencia
y la ruptura litosfe´rica, y en la determinacio´n de la estructura de la corteza para definir do´nde y
co´mo se produce la transicio´n entre el dominio continental y el ocea´nico.
Durante los u´ltimos an˜os, este tipo de ma´rgenes han comenzado a denominarse tambie´n ma´rge-
nes continentales hiperextendidos. La hiperextensio´n es definida como el estiramiento de la corteza
de tal modo que la corteza superior e inferior se deforman de manera acoplada y fra´gil, permitiendo
la penetracio´n de fallas de primer orden en el manto, lo que lleva a la hidratacio´n (serpentinizacio´n)
de la parte ma´s superior del manto (Dore´ y Lundin, 2013) [100]. Ese manto exhumado y alterado es
fra´gil, y puede focalizar la deformacio´n compresiva durante la inversio´n tecto´nica (Lundin y Dore´,
2011) [181].
2.1.2. Modelos de extensio´n litosfe´rica
Muchos autores han propuesto diferentes modelos para la extensio´n y la apertura de la litosfera
continental, tanto geome´tricos como cinema´ticos (Carbonell, 1997) [67], y en lo referente a los
ma´rgenes continentales de rift pobre en magma, la mayor´ıa de los modelos se basan en observaciones
realizadas sobre el margen occidental de Iberia y en su margen conjugado en Terranova. Estos
modelos incluyen fracturacio´n secuencial, diferentes fases de fracturacio´n, la actuacio´n de mu´ltiples
detachment e incluso el colapso gravitacional del margen sobre un manto exhumado.
Uno de los primeros modelos, el de McKenzie (1978) [203], se basa en el proceso de cizalla pura,
con deformacio´n fra´gil de la corteza superior y deformacio´n du´ctil de la corteza inferior y manto
superior (Figura 2.2, A); en este modelo, tanto el adelgazamiento cortical y litosfe´rico, como la
subsidencia, esta´n relacionados por un u´nico te´rmino, el factor de estiramiento (β), y fue propuesto
para el margen oeste de Galicia por Le Pichon y Sibuet (1981) [169]. Un caso diferente es el modelo
de cizalla simple (Wernicke, 1985; Lister et al., 1986) [314, 173], en el que la extensio´n se da a lo
largo de fallas de bajo a´ngulo tipo detachment, que penetran a trave´s de la corteza y posiblemente
en el manto litosfe´rico, desfasando lateralmente la zona de ma´ximo adelgazamiento de la capa
superior fra´gil respecto de la de la capa inferior du´ctil (Figura 2.2, B); esto dar´ıa como resultado
ma´rgenes conjugados asime´tricos como el del oeste de Iberia y el de Terranova (Boillot et al., 1979,
1988) [42, 38]. En la mayor parte de los ma´rgenes se observa que la parte fra´gil de la litosfera
(corteza superior/media) se deforma por cizalla simple, mientras que la parte du´ctil (corteza infe-
rior/manto litosfe´rico) se deforma por cizalla pura. Este hecho ha permitido a diferentes autores
elaborar una serie de modelos intermedios, como el de delaminacio´n (Lister et al., 1991; Le Pichon
y Barbier, 1987) [166, 174] (Figura 2.2, C).
Boillot y Froitzheim (2001) [37], como continuacio´n de los trabajos de Beslier y Brun (1991)
y Brun y Beslier (1996) [24, 52], proponen que la configuracio´n de la litosfera inicial sea de seis
capas, tres fra´giles y tres du´ctiles, intercaladas. Segu´n esta estructura reolo´gica, el proceso de rift
evolucionar´ıa en dos etapas:
1. La etapa de boudinage, controlada por la deformacio´n de las capas fra´giles, incluyendo la
corteza superior, parte de la corteza inferior y la capa ma´s superior del manto. Supone una
geometr´ıa de cizalla pura.
2. La etapa de falla de tipo detachment, que precede y permite la rotura continental y el desman-
telamiento tecto´nico de la corteza inferior y las rocas del manto. Esta etapa estar´ıa gobernada
por una geometr´ıa de cizalla simple.
De acuerdo con este modelo, el proceso de rift comienza con una fase de boudinage sime´trico ge-
neralizado (cizalla pura) y continu´a con el desarrollo de un proceso de detachment, sime´trico o
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Figura 2.2: Esquema donde se muestran algunos de los modelos propuestos para explicar la extensio´n de la litosfera
continental. A) Modelo de cizalla pura. B) Modelo de cizalla simple o modelo de Wernicke. C) Sistema de bloques
basculados junto a un l´ımite de desgarre por el cual se produce la deformacio´n du´ctil, combinacio´n de los anteriores.
Modificada de Lister et al. (1986) [173].
asime´trico (cizalla simple), que dar´ıa al margen su configuracio´n final, dependiendo de la particio´n
de movimiento entre las dos familias de fallas desarrolladas durante esta u´ltima etapa: el estira-
miento final puede estar acomodado tanto por una distribucio´n equitativa del movimiento entre
ambas familias de estructuras (ma´rgenes conjugados sime´tricos), como por movimiento de una de
las dos familias que se convierte en dominante (ma´rgenes conjugados asime´tricos).
La pauta asime´trica de la apertura continental se ha relacionado en ocasiones con las tasas de
extensio´n lentas, dada la dependencia de la temperatura que tiene la reolog´ıa (Louden y Chian,
1999)[179]. La idea ba´sica ser´ıa que las tasas de extensio´n bajas permiten que el manto superior
se enfr´ıe y se vuelva ma´s resistente a la deformacio´n; esto puede limitar la cantidad de extensio´n
(England, 1983) [105] o hacer que la deformacio´n se desplace lateralmente hacia un a´rea adyacente
no deformada, ensanchando as´ı la zona de rift (Kusznir y Park, 1987) [159]. Este efecto tambie´n
puede estar influenciado por el espesor inicial, las condiciones te´rmicas y la inestabilidad meca´nica
de la litosfera (Buck, 1991; Bassi, 1995) [54, 18]. La historia del proceso de rift particular de cada
margen pasivo tambie´n tiene que ver con su configuracio´n final (Louden y Chian, 1999) [179]; por
ejemplo, Tett y Sawyer (1996) [297] interpretaron que la asimetr´ıa de los ma´rgenes de rift pod´ıa
estar debida a la existencia de varios periodos de extensio´n, como los que se sucedieron en el margen
oeste de Galicia.
En contraposicio´n a los que involucran detachment de gran escala, con los problemas meca´ni-
cos que implican, y que tanto se han discutido en la literatura, Ranero y Pe´rez-Gussinye´ (2010)
[246] ofrecen un modelo de adelgazamiento cortical y formacio´n de ma´rgenes pasivos conjuga-
dos asime´tricos basado en una fracturacio´n secuencial de tipo Anderson (Figura 2.3). Durante el
proceso de fracturacio´n secuencial, al progresar el adelgazamiento cortical, la corteza continental
inferior acabar´ıa entrando tambie´n en re´gimen fra´gil y terminar´ıa por ser exhumada tambie´n por
este proceso.
Estudios recientes muestran una elevada complejidad en la fracturacio´n y deformacio´n interna
en los bloques de falla que hace pensar que el origen de este tipo de margenes continentales puede
estar relacionado con la actuacio´n de varios de los procesos antes descritos, incluyendo varias fases
de fracturacio´n adema´s de algo de deformacio´n interna y un colapso gravitacional final (Reston et
al., 2015 [254]).
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Figura 2.3: Seleccio´n de pasos del corte compensado del modelo cinema´tico de fracturacio´n propuesto por Ranero
y Pe´rez-Gussinye´ (2010) para el desarrollo del adelgazamiento cortical y la asimetr´ıa de los margenes. Los modelos
se han fijado en el lado derecho. Las lineas rojas marcan la geometr´ıa inicial de las fallas. Las flechas negras verticales
a la derecha de las fallas indican espesores de la corteza. La linea azul oscuro marca la Moho. Las l´ıneas rojas de
puntos marcan la proyeccio´n de fallas a trave´s de la corteza du´ctil. La actividad y rotacio´n de las fallas en a-c se
basa en cuencas de rift , y en d-k en medidas en la linea s´ısmica IAM11. El tono anaranjado pa´lido indica la corteza
inferior petrolo´gica, que pasa de ser du´ctil (a-c) a progresivamente ma´s fra´gil en el centro de la cuenca (d-k). En
cada paso, la extensio´n horizontal iguala a la extensio´n por las fallas activas (indicada por las lineas horizontales
rosa y azul). L0fi y L1fi son las longitudes horizontales de un bloque de falla antes y despue´s de la extensio´n de la
falla fi (i= a, b, c, 1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, n1, n2). L0fc’ y L1fc’ son las longitudes del bloque de techo de la falla fc antes y
despue´s del movimiento de la falla entre los pasos 2 y 3. Modificado de Ranero y Pe´rez-Gussinye´ (2010) [246].
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2.1.3. La zona de transicio´n entre corteza continental y corteza ocea´nica
y el l´ımite continente-oce´ano
Los modelos ma´s antiguos de extensio´n y apertura continental, tanto de cizalla pura como de
cizalla simple, proponen t´ıpicamente una transicio´n ma´s o menos abrupta para el contacto entre la
corteza continental adelgazada y la corteza ocea´nica, lo que se conoce generalmente como el l´ımite
continente-oce´ano. Durante las tres u´ltimas de´cadas, los estudios s´ısmicos y los sondeos realizados
en numerosos ma´rgenes pasivos, parecen indicar que este contacto no es necesariamente abrupto,
sino que se caracteriza por una zona de afinidad cortical incierta y anchura variable (entre las pocas
decenas y ma´s de un centenar de kilo´metros), entre la corteza continental adelgazada y la corteza
ocea´nica normal, y que se ha denominado zona de transicio´n continente-oce´ano (Figura 2.1).
De todos los ma´rgenes continentales de rift pobre en magma, es posible que el ma´s estudiado
sea el del oeste de Iberia. Au´n as´ı, la naturaleza de su zona de transicio´n continente-oce´ano sigue
siendo motivo de controversia. El margen pasivo del oeste de Iberia, as´ı como probablemente mu-
chos otros ma´rgenes de rift pobre en magma del planeta, esta´ bordeado por una zona de basamento
transicional que constituye un cinturo´n continuo de peridotita serpentinizada y, localmente, gabro;
este suelo ocea´nico ultrama´fico culmina, al oeste de Iberia, en lo que se denomina cresta de perido-
titas, un alto estructural del basamento, parcialmente enterrado por sedimentos postecto´nicos en
su lado este, de 10-12 km de ancho y unos 2-3 km de altura (Mauffret y Montadert, 1978; Boillot
et al., 1978, 1988; Beslier et al., 1990, 1993) [200, 45, 34, 38, 46, 26, 22]. No obstante, el fondo
ocea´nico ultrama´fico es ma´s ancho que la cresta de peridotitas, con ma´s de 100 km de anchura
en la llanura abisal de Iberia (Beslier et al., 1996; Whitmarsh y Sawyer, 1996; Manatschal et al.,
2001; Pe´rez-Gussinye´ et al., 2001)[25, 329, 188, 234].
Ninguna de las tres hipo´tesis mayoritarias propuestas hasta el momento explica satisfactoria-
mente todas las observaciones geolo´gicas y geof´ısicas realizadas en la regio´n de transicio´n entre la
corteza continental y la corteza ocea´nica normal (Whitmarsh et al., 2001) [327]. Estas tres hipo´tesis
son las siguientes:
1. La zona de transicio´n continente-oce´ano es litosfera continental extremadamente estirada. El
modelo desarrollado por Krawzyck et al. (1996) [157] propone una extensio´n de la litosfera
superior sobre un sistema de fallas de tipo detachment a gran escala y que buzan hacia
el interior de la cuenca. Estos autores sugieren que los niveles litosfe´ricos inferiores fueron
desmantelados tecto´nicamente de forma progresiva como resultado de la actividad de una
zona de cizalla litosfe´rica conjugada durante el proceso de rift.
2. La zona de transicio´n continente-oce´ano es litosfera ocea´nica con una corteza formada por la
expansio´n ultra-lenta del fondo ocea´nico (Whitmarsh y Sawyer, 1996) [329], con peridotita y
gabro expuestos en el fondo ocea´nico debido a la fracturacio´n extensiva (Cannat, 1993) [59].
3. La zona de transicio´n continente-oce´ano es corteza continental alterada tecto´nica y magma´ti-
camente, con material gabroico ya sea adosado a la parte inferior de la corteza (underplating)
o bien asociado a a´reas de expansio´n ocea´nica abortadas (Whitmarsh y Miles, 1995; Whit-
marsh y Sawyer, 1996) [324, 329].
La cizalla simple a lo largo de detachment litosfe´ricos puede haber sido el proceso principal en el
estiramiento y desmantelamiento del manto subcortical (Boillot et al., 1987, 1989, 1995; Beslier y
Brun, 1991; Brun y Beslier, 1996) [42, 41, 32, 24, 52]. La huella geof´ısica de estas zonas de cizalla y
fallas litosfe´ricas principales, responsables del afloramiento del manto, son reflectores s´ısmicos muy
marcados, siendo el ma´s famoso de ellos el reflector S de los ma´rgenes gallego y armoricano (De
Charpal et al., 1978; Montadert et al., 1979; Le Pichon y Barbier, 1987; Hoffman y Reston, 1992;
Sibuet, 1992; Krawczyk y Reston, 1995; Reston et al., 1996) [87, 208, 166, 138, 275, 156, 256],
denominado H en la llanura abisal de Iberia, ma´s al sur (Beslier et al., 1995; Krawczyk et al.,
1996; Manatschal et al., 2001) [23, 157, 188], y con una posible correspondencia con el reflector
L identificado en el sector de Flemish Cap del margen conjugado de Terranova (Lau et al., 2006)
[163, 162]. La huella geolo´gica de la cizalla tecto´nica y exhumacio´n del manto subcortical es la
foliacio´n y la brechificacio´n de la peridotita y el gabro intru´ıdo, causadas por la deformacio´n a
temperatura y presio´n decrecientes (Girardeau et al., 1988, 1998, 1999; Kornprobst y Tabit, 1988;
Beslier et al., 1990, 1996; Cornen et al., 1996) [128, 126, 127, 154, 26, 25, 81, 82]. Por debajo
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Figura 2.4: Esquema sinte´tico E-O del margen pasivo de Galicia, coincidiendo con los sondeos 638, 639 y 641 del
ODP. El l´ımite continente-oce´ano sen˜alado sigue la definicio´n propuesta por Boillot y Froitzheim (2001) [37] (ver
explicacio´n en el texto). Modificada de Boillot et al. (1995) [28].
de la parte ma´s distal del margen pasivo, los detachment identificados por medio de reflectores
s´ısmicos pasan a ser un contacto tecto´nico entre la corteza continental adelgazada del margen y
las peridotitas serpentinizadas subyacentes. Consecuentemente, el l´ımite mar adentro de la corteza
continental coincide con la traza del detachment al intersectar con el fondo ocea´nico (Etheridge et
al., 1989) [110]. La Moho s´ısmica en esta zona es el l´ımite en profundidad entre la peridotita fresca
y la serpentinizada, es decir, el frente de la alteracio´n hidrotermal.
Boillot y Froitzheim (2001) [37] consideran que, si se toma la litosfera como conjunto, la cresta
de peridotitas, derivada de terrenos inicialmente localizados bajo un rift continental, pertenece al
dominio continental y no al ocea´nico. El l´ımite entre la litosfera continental y la litosfera ocea´nica
normal estar´ıa ma´s lejos, mar adentro. El l´ımite oce´ano-continente se localizar´ıa entonces entre
la litosfera ‘estirada’ (es decir, el manto subcontinental expuesto) y la litosfera ‘nueva’ (es decir,
la litosfera ocea´nica derivada de astenosfera enfriada). En otras palabras, la zona de transicio´n
oce´ano-continente, compuesta por manto subcontinental, es inseparable del margen. Esto estar´ıa
apoyado adema´s por el hecho de que la estructura de velocidad de ondas s´ısmicas en la transicio´n
oce´ano-continente es diferente de la t´ıpica que se puede observar en la corteza ocea´nica (Dean et
al., 2000) [94].
En la Figura 2.4 se muestra un esquema de la estructura del l´ımite continente-oce´ano en el
margen pasivo de Galicia, arquetipo de los ma´rgenes de rift pobre en magma. Por debajo de la cresta
de peridotitas, la Moho es el l´ımite entre la peridotita ‘fresca’ y la parcialmente serpentinizada,
es decir, un l´ımite de cambio de fase mineral correspondiente a un paleofrente hidrotermal. En el
lado oeste de la cresta, los bloques ma´s profundos del margen, constituidos por corteza continental
superior, descansan directamente sobre peridotita serpentinizada a trave´s de un contacto tecto´nico
(detachment), cuya imagen es el reflector s´ısmico S. Resulta muy complicado atribuir un origen
subcontinental o subocea´nico a las rocas del manto, expuestas en el fondo ocea´nico, a partir del
ana´lisis geoqu´ımico de las muestras tomadas a un lado y otro del margen (Boillot y Froitzheim,
2001) [37]. Los datos de s´ısmica de gran a´ngulo pueden ser un criterio para separar la zona de
transicio´n de la de corteza ocea´nica (Dean et al., 2000) [94]. Desafortunadamente, el me´todo es
dif´ıcil de aplicar en todas partes, y no permite una localizacio´n precisa del l´ımite de la corteza
ocea´nica.
Por estas razones, es probablemente ma´s realista el localizar el l´ımite continente-oce´ano en
referencia al l´ımite de la corteza continental y no al l´ımite de la transicio´n oce´ano-continente. La
corteza continental del margen puede ser identificada sin ambigu¨edad usando sus caracter´ısticas
geolo´gicas y geof´ısicas. Por otro lado, los dominios ocea´nicos pueden definirse como a´reas donde no
se da corteza continental, estando la corteza ocea´nica constituida por rocas ma´ficas o ultrama´ficas
derivadas bien de litosfera subcontinental, o bien de manto astenosfe´rico. En el caso en que haya
ventanas de manto o alo´ctonos extensivos de corteza continental a lo largo del margen (Figura
2.4), el extremo del terreno continental localizado ma´s mar adentro puede representar el l´ımite
continente-oce´ano.
De acuerdo con esta definicio´n pragma´tica, la cresta de peridotitas que bordea el margen oeste
de Iberia, y que tradicionalmente se ha tomado como el l´ımite continente-oce´ano segu´n criterios
sedimentolo´gicos (Boillot et al., 1988; Thommeret et al., 1988) [38, 300], ser´ıa parte del oce´ano,
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como la corteza y la litosfera ocea´nica normal, incluso si procede de manto subcontinental. Segu´n
esta interpretacio´n, se adoptar´ıa la definicio´n del l´ımite continente-oce´ano como la traza, en el
fondo ocea´nico, del contacto tecto´nico (la falla de despegue o detachment) que separa la corteza
continental del margen de las peridotitas serpentinizadas y los gabros exhumados en el episodio
final del proceso de rift (Figura 2.4) (Boillot y Froitzheim, 2001) [37]. El l´ımite corresponde a una
estructura tecto´nica importante, activa durante la tecto´nica extensiva primero, y durante la pasiva
despue´s. En lugar de una zona de transicio´n ma´s o menos controvertida, tenemos entonces un l´ımite
lineal que resulta relativamente fa´cil de situar. Esta definicio´n esta´ de acuerdo con el concepto de
rotura continental, que concierne a la corteza continental y no a la litosfera continental.
2.1.4. El reflector S y otros reflectores inclinados en ma´rgenes de rift
pobre en magma
La presencia de reflectores s´ısmicos inclinados no se restringe a los ma´rgenes pasivos de rift
rico en magma. Ya se ha mencionado antes la existencia del denominado reflector S, un rasgo
caracter´ıstico de los margenes de rift pobre en magma del oeste de Iberia y armoricano. Adema´s
de este reflector y otros similares pero de menor entidad, tambie´n aparecen reflectores inclinados
en muchas l´ıneas s´ısmicas registradas en litosfera ocea´nica adyacente a los ma´rgenes pasivos de
rift pobre en magma, casi siempre buzando hacia el continente y algunas veces buzando hacia el
oce´ano (Pickup et al., 1996; Masson et al., 1985) [238, 196]. Estos rasgos en los ma´rgenes de rift
pobre en magma no pueden ser interpretados como ima´genes de apilamientos volca´nicos porque
no hay una evidencia regional de volcanismo extensivo. Adema´s, buzan preferentemente hacia el
continente, mientras que a lo largo de los ma´rgenes de rift rico en magma los reflectores buzan
hacia el oce´ano.
La frecuente asociacio´n de reflectores que buzan hacia el continente y hacia el oce´ano, sugiere
la existencia de zonas de cizalla conjugadas que han actuado simulta´neamente durante la extensio´n
tecto´nica de la litosfera en dorsales lentas (Cannat et al., 1997; Lagabrielle et al., 1998) [60, 160].
Las zonas de cizalla probablemente tienen un rol importante en el proceso de extensio´n ocea´nica
que sigue a la rotura continental y, ma´s concretamente, en las dorsales lentas, donde el magmatismo
es episo´dico (Boillot y Froitzheim, 2001) [37].
El reflector S representa una reflexio´n prominente o un grupo de reflexiones que fue descrito
por primera vez en la parte distal del margen continental del Golfo de Vizcaya por De Charpal et
al. (1978) [87]. Se ha demostrado que este conjunto de reflectores no representa un l´ımite intrase-
dimentario, ya que por encima de e´l se ha muestreado material de basamento (Boillot et al., 1988)
[34]. El reflector S identificado en el sector gallego del margen pasivo del oeste de Iberia ha sido
interpretado como (Figura 2.5):
(a) un marcador de la transicio´n fra´gil-du´ctil en la corteza continental (De Charpal et al., 1978;
Le Pichon y Barbier, 1987) [87, 166],
(b) una falla normal de tipo detachment que penetra en toda la litosfera (Boillot et al., 1989) [41]
y que buza, bien hacia el este (Boillot et al., 1988) [38], o bien hacia el oeste (Winterer et
al., 1988) [335],
(c) una falla normal tipo detachment intracortical que buza hacia el este (Sibuet, 1992) [275],
(d) una falla tipo detachment entre la corteza continental granodior´ıtica y el manto superior
serpentinizado (Boillot et al., 1989; Chian et al., 1995; Reston, 1996; Reston et al., 1996;
Pe´rez-Gussinye´ et al., 2001) [36, 72, 252, 256, 234], o
(e) un l´ımite mixto que represente tanto (c) como (d) (Whitmarsh et al., 1996; Louden y Chian,
1999) [330, 179].
Tambie´n se ha llegado a sugerir que S esta´ cortado por las fallas que limitan los bloques que
tiene por encima y que, por tanto, no controla la rotura continental (Boillot et al., 1989) [36],
aunque esta interpretacio´n ya esta´ generalmente desechada. En el segmento de la llanura abisal
de Iberia (margen oeste de Iberia) se han descrito ma´s reflexiones similares al reflector S, los
denominados reflectores L, H y F (Krawczyk et al., 1996) [157] que posteriormente han sido en
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Figura 2.5: Algunos de los modelos que se han propuesto para la naturaleza del reflector S en el margen de
Galicia. Aunque casi todos los autores han interpretado S como una falla tipo detachment de cualquier clase, no
se ha alcanzado consenso sobre el rol que e´ste desempen˜a en la evolucio´n del margen. Modificada de Reston et al.
(1996) [256].
parte reinterpretados por Whitmarsh et al. (2000) [323] (L, HH, HL y M ) y por Manatschal et
al. (2001) [188]. Se ha sugerido la continuidad del reflector S del margen oeste de Galicia con el
reflector L identificado en el margen conjugado de e´ste, en Flemish Cap (Lau et al., 2006) [163, 162].
La mayor´ıa de los autores han estado de acuerdo en que el reflector S representa una estructura
de tipo detachment relacionada con el proceso de rift. Supuestamente ser´ıa activa justo antes de la
rotura continental, actuando con a´ngulos de buzamiento de 20º o inferiores (Reston et al., 1996)
[256], y asociada a la exhumacio´n del manto. Pero el significado dina´mico de esta estructura ha
seguido siendo objeto de controversia. Uno de los motivos principales de las diferentes interpreta-
ciones es la ambigu¨edad de los datos cinema´ticos, que en el margen oeste de Iberia dan sentidos
de movimiento del bloque de techo hacia el NE, hacia el NO, hacia el SE y hacia el O, todos
ellos registrando deformaciones bajo diferentes facies metamo´rficas, es decir, a diferentes niveles
corticales (Beslier et al., 1990) [26]. As´ı, la mayor parte de los autores han interpretado un sentido
de movimiento del bloque de techo hacia el oeste (Winterer et al., 1988; Reston et al., 1996; Ma-
natschal y Bernoulli, 1999; Manatschal et al., 2001; Sutra et al., 2013) [335, 256, 187, 188, 291], y
otros que el reflector S acomoda un movimiento del bloque de techo hacia el este (p. ej., Boillot
et al., 1988 [34] y Sibuet, 1992 [275]). Au´n en la actualidad, y basa´ndose en datos de muy alta
resolucio´n, la interpretacio´n cinema´tica de este reflector sigue siendo muy compleja (Reston et al.,
2015) [254].
Ranero y Pe´rez-Gussinye´ (2010) [246] han achacado la formacio´n de estos reflectores de bajo
a´ngulo a un proceso de fracturacio´n secuencial que dar´ıa lugar a los ma´rgenes pasivos conjugados
y asime´tricos (Figura 2.3); durante ese proceso de fracturacio´n secuencial, al progresar el adelga-
zamiento cortical, la corteza continental inferior acabar´ıa entrando tambie´n en re´gimen fra´gil, y se
formar´ıan reflectores de bajo a´ngulo por la rotacio´n pasiva de los bloques de falla ma´s antiguos.
Se trata de un modelo relativamente sencillo pero que se apoya en datos s´ısmicos poco ambiguos
y que explica bien las observaciones realizadas sobre estos reflectores.
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Figura 2.6: Esquema comparativo entre la columna de material que compone la litosfera ocea´nica normal y la
correspondiente con la de una litosfera ocea´nica anormalmente delgada generada en una dorsal ultralenta.
2.1.5. La evolucio´n del proceso de rift a la deriva continental
En general, se ha prestado poca atencio´n a explicar la aparente ausencia de productos de la
fusio´n sin-tecto´nica en los ma´rgenes de rift pobre en magma (Harry y Bowling, 1999; Bowling y
Harry, 2001; Minshull et al., 2001) [134, 48, 206]. Uno de los aspectos del problema es explicar
co´mo evolucionan un proceso de rift largamente amagma´tico y la rotura continental, hacia una
corteza ocea´nica que es producida principal o totalmente por el magmatismo que acompan˜a a la
expansio´n ocea´nica (Whitmarsh et al., 2001) [327].
Whitmarsh et al. (2001) [327] definen la expansio´n ocea´nica como un proceso sime´trico respecto
a un eje activo en un l´ımite de placa constructivo (dorsal ocea´nica) que lleva a la formacio´n
continua de nueva corteza ocea´nica. La corteza ocea´nica es siempre reconocible por su estructura
de velocidad-profundidad en dos capas, incluyendo la presencia del nivel 3 (White et al., 1992)
[320] (ver Figura 2.6), y a menudo por su pauta de anomal´ıas magne´ticas (causadas por bloques
de magnetizacio´n normal e invertida) y por una secuencia de capas de rocas extrusivas volca´nicas,
diques y gabros; es s´ısmicamente diferente del manto infrayacente. Esta definicio´n se sostiene
incluso para las cortezas ocea´nicas anormalmente delgadas formadas en dorsales ultralentas (<10
mm/an˜o de semi-tasa de extensio´n), que exhiben un nivel 2 volca´nico normal de 1.5-2.0 km de
espesor sobre un nivel 3 ma´s delgado de lo habitual (Mutter et al., 1997, 1999; Klingelhoefer et
al., 2000) [217, 216, 152] (Figura 2.6).
Segu´n Pe´rez-Gussinye´ et al. (2006) [231], la velocidad de extensio´n controlara´ tanto si la exhu-
macio´n del manto se produce antes de que se genere fusio´n parcial del mismo, como la anchura de la
zona de transicio´n; para semi-tasas de extensio´n de<6 mm/an˜o, la exhumacio´n y serpentinizacio´n
del manto se dan antes que su fusio´n parcial. Las serpentinitas se generan en superficie o a muy
poca profundidad, mientras que los fundidos se producen a mucha profundidad; como resultado,
si parte de los fundidos quedan atrapados en el manto durante su ascenso, puede quedar expuesta
una zona amplia de manto subcontinental serpentinizado y exhumado, con intrusiones magma´ticas
aisladas, cuyo volumen aumenta hacia las zonas distales. Para las velocidades de extensio´n que se
han observado en el margen oeste de Iberia y en otros similares como el de Liguria-Piemonte, de
10 mm/an˜o, se ha calculado que unos 3 km de columna de fundidos debieron quedar atrapados en
el manto superior para poder reproducir los espesores ma´ximos calculados a partir de los estudios
magne´ticos y de s´ısmica de gran a´ngulo en la zona de transicio´n (Pe´rez-Gussinye´ et al., 2006)
[231]. Como la cantidad de fundido que se generar´ıa con esa tasa de extensio´n ser´ıa mayor a priori,
estos autores proponen otros factores para explicar la reducida produccio´n de fundido, como son la
presencia de un manto refractario (empobrecido), que tambie´n ser´ıa insuficiente, o bien considerar
una temperatura potencial del manto de 1250ºC, en lugar de la de 1300ºC considerada habitual-
mente, de modo que la corteza ocea´nica normal se generar´ıa so´lo cuando una pluma de material
ma´s caliente ascendiese bajo el rift continental.
Bowling y Harry (2001) [48], a trave´s del modelado por elementos finitos, propusieron un modelo
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que se ajusta especialmente bien a las observaciones realizadas en la llanura abisal de Iberia y en el
que, con una corteza reolo´gicamente homoge´nea y una tasa de extensio´n moderadamente ra´pida (en
la fase final del proceso de rift del margen oeste de Iberia se han calculado tasas de 22-26 mm/an˜o
(Srivastava et al., 1990; Whitmarsh y Miles, 1995) [285, 324]), se genera la formacio´n del margen
continental pobre en magma, incluso con temperaturas del manto normales o ligeramente elevadas.
Para ello, es necesario que el ascenso astenosfe´rico pueda retrasarse hasta despue´s de que se hayan
focalizado los esfuerzos en la litosfera produciendo su adelgazamiento extremo; para entonces, la
concentracio´n de esfuerzos en la litosfera es tal que el proceso de rift progresa ra´pidamente dando
lugar a la rotura continental, minimizando tanto la duracio´n de la fusio´n durante el proceso de
extensio´n (unos 2 Ma) como la distribucio´n espacial de las rocas magma´ticas sintecto´nicas, que
quedan localizadas cerca del eje de rift activo durante los u´ltimos estadios de la extensio´n.
Las u´ltimas tendencias llevan a modelos de evolucio´n del proceso de rift que implican diferentes
sistemas de fallas relacionados en el tiempo y el espacio (Figura 2.7; Manatschal, 2004; Pe´rez-
Gussinye´ et al., 2006; Sutra et al., 2015) [186, 231, 291]. Las primeras familias de fallas, cuya
posicio´n ser´ıa, al menos en parte, heredada de estructuras pre-rift en la litosfera fr´ıa, adelgazar´ıan
la litosfera bajo un re´gimen de cizalla pura hasta llevarla a un espesor aproximado de 10 km
(Figura 2.7, A-B); Con un espesor inferior a 8-10 km, toda la corteza entra en re´gimen fra´gil
(acoplamiento de la deformacio´n en la corteza superior e inferior) y se desarrollar´ıa una nueva
familia de fallas de primer orden, ya bajo un re´gimen de cizalla simple, que penetran hasta el
manto superior, comenzando la exhumacio´n e hidratacio´n del mismo (Pe´rez-Gussinye´ y Reston,
2001) [233] y acomodando grandes desplazamientos (Figura 2.7, B-D). De este modo, el manto
superior serpentinizado queda exhumado en una zona de transicio´n que alcanza hasta el punto
en que comienza la deriva continental, con la creacio´n de corteza ocea´nica normal (Figura 2.7, E;
Sutra et al., 2013) [291]. El momento en que la deformacio´n fra´gil afecta al manto y comienza la
hidratacio´n del mismo, parece estar muy relacionado con el aumento de la actividad magma´tica,
que debilitar´ıa la litosfera favoreciendo el ascenso de la astenosfera (Manatschal, 2004) [186]. Con
el aumento de la proporcio´n de fundidos y el cambio de la estructura te´rmica debido al ascenso
astenosfe´rico (Minshull et al., 2001) [206], comenzar´ıa la formacio´n de corteza ocea´nica normal y
la deriva continental.
En un sistema de ma´rgenes de rift conjugados, la actuacio´n de fallas tipo detachment que inciden
en el manto superior, exhuma´ndolo, podr´ıa explicar adema´s la escasez de materiales magma´ticos
en el margen que actuar´ıa como bloque de muro, como ser´ıa el caso del margen oeste de Iberia,
mientras que estos fundidos podr´ıan ser ma´s abundantes en el margen que actuar´ıa como bloque
de techo, como ser´ıa el caso de Terranova. La aparente escasez de fundidos podr´ıa ser entonces
un artefacto del muestreo realizado con los puntos de sondeo del ODP, y cabr´ıa esperar que la
mayor parte de los materiales magma´ticos relacionados con la exhumacio´n del manto se habr´ıan
emplazado en el bloque de techo (Manatschal, 2004) [186].
2.2. Margen occidental de Iberia. Margen de Galicia
Como se puede observar en las secciones anteriores de este cap´ıtulo, buena parte de los estudios
dirigidos a la comprensio´n del proceso de formacio´n de los ma´rgenes de rift pobre en magma se han
realizado en el margen oeste de la Pen´ınsula Ibe´rica, sobre todo en su segmento central (llanura
abisal de Iberia). Esto es debido a que se trata de un margen continental con escasa sedimentacio´n,
lo que facilita los estudios de la estructura profunda. A lo largo de las u´ltimas de´cadas, se han
llevado a cabo abundantes experimentos con s´ısmica, sondeos e inmersiones con sumergibles pero,
aunque la estructura general del margen se conoce bastante bien, se han propuesto varios modelos
de evolucio´n que contrastan entre s´ı, y parece haber poco consenso en cuestiones tan importantes
como el modo de extensio´n y la cinema´tica de los sistemas de fallas involucrados en la evolucio´n de
este margen continental (p. ej., Boillot et al., 1988; Tett y Sawyer, 1996; Ranero y Pe´rez-Gussinye´,
2010; Reston et al., 2015) [46, 297, 246, 254]. Por otra parte, en el sector del margen continental de
Galicia, los estudios se han centrado principalmente en la investigacio´n de la componente extensiva
del margen, y menos en la componente compresiva que afecta a este sector en su parte norte, en
la transicio´n hacia el cinturo´n compresivo del margen Norte de Iberia.
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Figura 2.7: Restauracio´n conceptual de la evolucio´n espacio temporal del sistema de rift Iberia-Terranova. Los
l´ımites propuestos corresponden a eventos de primer orden, pero tambie´n a localizaciones cartografiables a lo largo
de los margenes, limitando dominios que muestran diferentes momentos de la evolucio´n del proceso de rift . Los
l´ımites definidos en un margen tienen su equivalente en el margen conjugado. Tambie´n cabe destacar la evolucio´n
de los margenes de sime´tricos a asime´tricos, dependiendo de la capacidad de la corteza para deformarse acoplada o
desacopladamente. El bloque H es un bloque inicialmente sime´trico que se separara´ en dos bloques delaminados con
el dominio de manto exhumado entre medias. En la arquitectura final, se pueden distinguir un bloque H residual en
el margen que ha actuado como placa superior, y un bloque H delaminado en el margen que ha actuado como placa
inferior. Modificada de Sutra et al. (2013) [291].
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2.2.1. Situacio´n geogra´fica
El margen occidental de Iberia se extiende desde el Cabo de Finisterre (aproximadamente
43ºN) en el norte, hasta el Cabo de San Vicente (aproximadamente 37ºN) en el sur. El margen
continental tiene una plataforma bastante recta, de pocas decenas de kilo´metros de ancho, y un
talud escarpado. Se distinguen dos provincias fisiogra´ficas en este margen ibe´rico, al norte y al sur
de los 40ºN de latitud (Sibuet et al., 1987) [277]: El a´rea del margen de Galicia se encuentra en
la provincia norte, incluyendo la regio´n de montes submarinos y la cuenca que los separa de la
plataforma continental; al sur de los 40ºN, el talud esta´ cortado por numerosos can˜ones, controlados
por la geometr´ıa de las estructuras herc´ınicas (ver Figura 2.8).
Varios rasgos batime´tricos complican la morfolog´ıa del margen continental del oeste de Iberia
(Figura 2.8); el ma´s importante de ellos es el a´rea de bancos submarinos al oeste de Galicia, una
zona de 200*150 km con numerosos montes submarinos y altos estructurales, dentro de la cual el
relieve del fondo ocea´nico alcanza batimetr´ıas pro´ximas a los 600 m (en el banco de Galicia). Este
a´rea esta´ caracterizada tambie´n por una serie de bancos submarinos aislados hacia su extremo sur
(bancos de Vasco de Gama, Vigo y Oporto). La zona de bancos submarinos esta´ separada de la
Pen´ınsula Ibe´rica, hacia el este, por la cuenca Interior de Galicia y la cuenca de Oporto. A 39ºN,
el espolo´n de Extremadura se extiende a lo largo de 100 km y, con el banco de Tore, que ha sido
interpretado como la prolongacio´n en la cuenca ocea´nica de las estructuras del Sistema Central
ibe´rico (De Vicente y Vegas, 2009; De Vicente et al., 2011) [93, 91], forma una barrera entre la
llanura abisal de Iberia y la llanura abisal del Tajo. Finalmente, el banco de Gorringe, de tendencia
ENE, forma el l´ımite sur de la llanura abisal del Tajo y marca la expresio´n superficial del l´ımite de
placas s´ısmicamente activo entre Eurasia y A´frica. Se suele dividir el margen occidental de Iberia
en tres segmentos, que de norte a sur son: el segmento de Galicia (o margen oeste de Galicia), el
segmento del sur de la llanura abisal de Iberia, y el segmento de la llanura abisal del Tajo.
La zona considerada en este estudio corresponde esencialmente al margen continental del oeste
de Galicia, donde se localizara´ el estudio a escala local. Para los estudios a escala regional se
considerara´ una zona ma´s extensa, abarcando adema´s parte del segmento sur de la llanura abisal
de Iberia y los fondos ocea´nicos hacia el oeste hasta las inmediaciones de la dorsal mesoatla´ntica
(Figura 2.8).
El aporte de sedimentos continentales a la plataforma del a´rea considerada (segmentos del
margen oeste de Galicia y la llanura abisal de Iberia) proviene esencialmente de dos cuencas
fluviales principales: la del Duero (95.682 km2) y la del Min˜o (17.081 km2) (Dias et al., 2002)
[95]. El Duero aporta alrededor del 79 % de los sedimentos que llegan a la plataforma continental,
mientras que los r´ıos que desembocan al sur de los 41ºN tienen unos aportes muy bajos (Dias y
Nittrouer, 1984; Dias y Neal, 1990) [97, 96], al igual que los r´ıos que forman las R´ıas Gallegas, que
actu´an como una trampa sedimentaria (Rey, 1993; Jouanneau et al., 2002) [257, 147].
2.2.2. Evolucio´n geodina´mica
2.2.2.1. Evolucio´n geodina´mica de la Pen´ınsula Ibe´rica durante el Mesozoico y el
Cenozoico
El movimiento de Iberia debe ser descrito respecto a tres placas principales: Norteamericana,
Euroasia´tica y Africana. As´ı, los ma´rgenes continentales y las cuencas sedimentarias de Iberia han
seguido historias geodina´micas diferentes y por separado, en funcio´n de con que´ placa principal
estuviesen relacionadas (Malod, 1989; Malod y Mauffret, 1990) [182, 183] (Figuras 2.9 y 2.10).
A partir del estudio detallado de las anomal´ıas magne´ticas del dominio ocea´nico (Figura 2.8),
se considera que hasta el cron C34 (Creta´cico superior), Iberia se mueve solidaria tanto con la
Placa Africana como con la Euroasia´tica, con saltos sucesivos en el l´ımite de placas entre A´frica y
Norteame´rica.
Entre finales del cron M0 (Creta´cico superior) y el C19 (Eoceno medio), Iberia se mueve como
parte de la Placa Africana. En el inicio del Aptiense (cron M0, durante la e´poca de calma magne´tica
creta´cica) comienza la apertura en el Golfo de Vizcaya, que supondra´ el l´ımite de placas principal
entre Eurasia y A´frica hasta el cron C19 (∼45 Ma) (Montadert et al., 1979; Srivastava et al.,
1988, 1990) [208, 289, 285] (Figura 2.9), con un cambio progresivo en el tipo de movimiento de
extensivo (dorsal) a desgarre (transformante). El contexto tecto´nico y geodina´mico relacionado
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Figura 2.8: Modelo digital de elevaciones (datos del atlas digital GEBCO) del Atla´ntico Nororiental en la zona
del margen continental del oeste de Iberia. En color rojo se muestran las principales zonas de fractura y l´ımites de
placa relacionados con el margen continental de Galicia durante el Eoceno (modificado de Grimaud et al. (1982)
[132]). Los trazos amarillos indican las anomal´ıas magne´ticas del dominio ocea´nico [158, 285]. Los c´ırculos indican
la posicio´n de sondeos: Blanco, Tramo 47 del Deep Sea Drilling Project, sondeo 398; Amarillo, Tramo 103 del Ocean
Drilling Project (ODP), sondeos 637-641; Rojo, Tramo 149 del ODP sondeos 897-901; Verde, Tramo 173 del ODP,
sondeos 1065 y 1067-1070. DM, dorsal Mesoatla´ntica; SK, surco de King; AAV, cresta de Azores-Vizcaya; LLAV,
llanura abisal de Vizcaya; CIG, cuenca Interior de Galicia; BG, banco de Galicia; MPG, margen profundo de Galicia;
LLAI, llanura abisal de Iberia; EE, espolo´n de Extremadura; BT, banco de Tore; LLAT, llanura abisal del Tajo;
BGO, banco de Gorringe; RM, r´ıo Min˜o; RD, r´ıo Duero; RT, r´ıo Tajo; RGA, r´ıo Guadiana; RGR, r´ıo Guadalquivir.
El recta´ngulo blanco de traza continua muestra el per´ımetro de la zona tomada para el estudio regional, y el de
traza discontinua la zona de estudio local. Mapa realizado con la aplicacio´n informa´tica Generic Mapping Tools
(Wessel et al., 2013) [316].
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Figura 2.9: Evolucio´n cinema´tica de la Placa Ibe´rica durante el Mesozoico. La primera edad indica la de recons-
truccio´n del estado de las placas, entre pare´ntesis la edad del final del periodo para el que es va´lido el modelo
cinema´tico. Modificada de Malod y Mauffret (1990) [183], tomada de Gallastegui (2000) [125].
con la apertura del Golfo de Vizcaya es objeto de debate (Olivet, 1996; Tugend et al., 2015)
[226, 304]; la controversia surge de las diferentes interpretaciones de las anomal´ıas magne´ticas M3-
M0, y hay autores que proponen que el movimiento de desgarre entre Iberia y Eurasia comenzo´
en el Jura´sico superior (Rosenbaum et al., 2002; Jammes et al., 2010) [262, 143], en oposicio´n a la
datacio´n Albiense medio-superior generalmente propuesta (Le Pichon y Sibuet, 1971; Olivet, 1996)
[168, 226]. Cuando el tipo de movimiento en el l´ımite de placas entre Iberia y Europa pasa a un
re´gimen transformante, se da lugar a un punto triple tipo R-R-T inestable, que genera a su vez el
salto del l´ımite entre las placas Ibe´rica y Euroasia´tica hacia el sur, a la estructura formada por el
Surco de King - Ascenso de Azores-Vizcaya - margen Norte de Iberia (Figuras 2.8 y 2.10) (Le Pichon
y Sibuet, 1971; Le Pichon et al., 1977; Searle y Whitmarsh, 1978; Grimaud et al., 1982; Schouten et
al., 1984; Srivastava y Tapscott, 1986; Klitgord y Schouten, 1986) [168, 170, 274, 132, 271, 287, 153],
que coexistira´ con el l´ımite transformante de Azores-Gibraltar, ma´s al sur, durante el tiempo en que
la Placa Ibe´rica tiene un movimiento independiente de las placas Africana y Euroasia´tica (Roest
y Srivastava, 1991) [261].
Desde finales del Oligoceno - principios del Mioceno (cron C6c), la placa Ibe´rica se mueve
solidariamente con la placa Euroasia´tica, y la convergencia entre placas ha migrado hacia el sur,
con la localizacio´n del l´ımite de placas compresivo entre Iberia-Eurasia y A´frica en la zona de
fractura Azores-Gibraltar (Srivastava et al., 1990; Roest y Srivastava, 1991; Verge´s y Ferna`ndez,
2012) [285, 261].
A partir del Creta´cico superior y durante el Cenozoico se produjo una deformacio´n importante
a causa de la convergencia entre las placas Africana y Euroasia´tica, responsable del cierre parcial
del Canta´brico y la elevacio´n de los Pirineos mediante la inversio´n tecto´nica del rift mesozoico
(p. ej., Montadert et al., 1974; Tugend et al., 2015) [209, 304] (Figura 2.10), y el inicio de la
compresio´n en la zona Centro-Ibe´rica y en el Mediterra´neo. El comienzo de la convergencia en el
margen norte de Iberia se ha datado en Santoniense-Campaniense (Thinon et al., 2001; Capote et
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Figura 2.10: Borde septentrional de la Placa Ibe´rica durante el Eoceno, mostrando un borde convergente-
transformante y las anomal´ıas magne´ticas en el Atla´ntico noreste. la posicio´n de Iberia en el momento de la isocrona
33 se muestra sombreada y la flecha indica su movimiento del Paleoceno al Eoceno. B.G., banco de Galicia; K.T.,
King’s Through; C.A.V., cresta de Azores-Vizcaya. Isobatas en metros. Modificada de Grimaud et al . (1982) [132],
tomada de Gallastegui (2000) [125].
al., 2002) [298, 62]. Hasta el Mioceno, y como consecuencia del re´gimen compresivo, se produce
en el margen noroccidental de la Pen´ınsula Ibe´rica la inversio´n tecto´nica de algunas estructuras
previas (cabalgamientos herc´ınicos y fallas normales mesozoicas), de manera que algunas fallas
normales, formadas durante los procesos extensivos anteriores, se reactivaron como fallas inversas
(Groupe Galice, 1979) [133].
La evolucio´n geodina´mica de Iberia y sus l´ımites de placa entre el Jura´sico superior y el Mioceno
se sintetiza en el Cuadro 2.2.2.1.
2.2.2.2. Evolucio´n geodina´mica del margen noroeste de la Pen´ınsula Ibe´rica durante
el Mesozoico y el Cenozoico
Los trabajos de ajustes cuantitativos entre Norteame´rica y Europa han mostrado repetidamen-
te que, restituyendo el cierre parcial del Golfo de Vizcaya por una rotacio´n en sentido horario
de Iberia en su colisio´n con Europa, el margen sureste de los grandes bancos canadienses puede
encajar con el margen oeste de Iberia (Bullard et al., 1965; Le Pichon et al., 1977; Courtillot,
1982; Masson y Miles, 1984; Klitgord y Schouten, 1986; Srivastava y Tapscott, 1986; Srivastava y
Verhoef, 1992; Sibuet y Srivastava, 1994; Zhao, 2001) [55, 170, 83, 195, 153, 287, 288, 280, 338].
Estudios de detalle de las anomal´ıas magne´ticas del margen oeste de Iberia han respaldado muchas
de estas reconstrucciones paleogeogra´ficas y sugieren que Iberia se separo´ del margen de Terranova
durante el Creta´cico inferior (Whitmarsh et al., 1990, 1996; Pinheiro et al., 1992; Whitmarsh y
Miles, 1995) [325, 326, 240, 324].
Una de las grandes dificultades que se encuentra para reconstruir la apertura del margen occi-
dental de la Pen´ınsula Ibe´rica es que e´sta coincide con el per´ıodo de calma magne´tica del Creta´cico,
motivo por el cual se hace muy dif´ıcil datar la ruptura y localizar la zona de transicio´n de corteza
continental a corteza ocea´nica.
Durante el Tria´sico y el Jura´sico inferior (Lias), hubo un gran evento de tecto´nica extensiva
entre las placas de A´frica y Norteame´rica; las actuales Europa y parte este de Canada´ se vieron
afectadas por este episodio tecto´nico extensivo y en estas zonas se crearon cuencas tipo graben
que se rellenaron con materiales cla´sticos y evapor´ıticos, como es en el caso de la cuenca Lusitana
en Portugal (Wilson et al., 1989; Murillas et al., 1990) [332, 221] y en el de la cuenca de Peniche
en el sector del sur de la llanura abisal de Iberia (Alves et al., 2009) [8]. Durante el Jura´sico
medio, mientras se abr´ıa el Atla´ntico Central, el a´rea entre Iberia y Norteame´rica permanecio´
tecto´nicamente tranquila, la actividad en los graben ceso´ y se extendio´ la sedimentacio´n de material
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Cuadro 2.1: S´ıntesis de la evolucio´n geodina´mica de Iberia y sus l´ımites de placas entre el Jura´sico superior y el
Mioceno.
carbonatado de plataforma, muestreado en los sondeos 639, 901 y 1065 del Ocean Drilling Program
(Boillot et al., 1987; Sawyer et al., 1994; Whitmarsh et al., 1998) [45, 269, 322]. Esto u´ltimo sugiere
una subsidencia regional que se ha asociado al enfriamiento de la litosfera tras la primera fase de
abombamiento antes del proceso de rift entre el margen oeste de Iberia y Terranova (Sibuet et al.,
1987) [277].
La posterior apertura continental entre el margen de Iberia y su conjugado (margen de Terra-
nova) se propago´ de sur a norte (Sibuet et al., 1987; Srivastava et al., 1988, 1990) [277, 289, 285],
como ya se ha indicado para el Oce´ano Atla´ntico en general, en tres estadios que llevaron al desa-
rrollo de sendos segmentos con historias estructurales diferentes (Pinheiro et al., 1996; Alves et
al., 2009) [241, 8]. Estos segmentos son, de ma´s meridional a ma´s septentrional, el segmento de la
llanura abisal del Tajo (primera formacio´n de corteza ocea´nica hace ∼136 Ma), el segmento del
sur de la llanura abisal de Iberia (∼130 Ma) y el segmento de Galicia (∼120 Ma) (Figura 2.8). La
datacio´n precisa y la duracio´n de cada estadio del proceso de rift es discutible (Fuegenschub et al.,
1998) [123], abarcando una variacio´n temporal de hasta 20 Ma, segu´n autores (Feraud et al., 1982,
1986, 1988, 1996; Scharer et al., 1995, 2001) [115, 117, 116, 114, 273, 272].
La primera fase del proceso de rift entre Iberia y Terranova, que termino´ hacia el cron M10
a principios del Creta´cico, hace unos 136 Ma (Srivastava et al., 1990) [285], afecto´ a una regio´n
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Figura 2.11: Representacio´n de la evolucio´n temporal y espacial del proceso de rift del oeste de Iberia, desde el
estadio inicial (a) a la fase avanzada del mismo en la que se produce un salto del eje de rift hacia el oeste (b) hasta
la fase final de expansio´n del fondo ocea´nico (c). Modificada de Manatschal y Bernoulli (1999) [187]. Los espesores
de sedimentos no esta´n dibujados a escala.
amplia, que se convertir´ıa en las zonas proximales de los futuros ma´rgenes (banco de Galicia,
cuenca Interior de Galicia y cuenca de Oporto en el margen oeste de Iberia) (Figura 2.11, a). Esta
fase se caracteriza por procesos dominados por cizalla pura, valores de factor de estiramiento (β)
de menos de 1.3 a 1.6 y semigraben de hasta 20-40 km de ancho. Finalizada esta primera fase de
rift, se produce un salto del mismo hacia el oeste (Figura 2.11, b), dando lugar a un proceso de
rift ma´s localizado 20-40 Ma despue´s, durante el Aptiense (Srivastava et al., 1990; Manatschal y
Bernoulli., 1999) [285, 187], en regiones que se convirtieron en las zonas distales de los ma´rgenes,
adyacentes a la corteza ocea´nica que se formara´ a continuacio´n (en la llanura abisal de Iberia en
el caso del margen oeste de Iberia). Este episodio se caracteriza por originar una deformacio´n con
valores altos de β (>2), fallas tipo detachment, bloques de falla basculados de menos de 10 km de
ancho, y la exposicio´n de rocas del manto serpentinizadas en el fondo ocea´nico (Figura 2.11, c).
Este u´ltimo episodio tecto´nico, bajo el dominio de procesos de cizalla simple, dar´ıa lugar a una
asimetr´ıa entre los ma´rgenes conjugados.
De acuerdo con Froitzheim y Eberli (1990) [122], Bertotti et al. (1993) [21], Driscoll y Karner
(1998) [101], Manatschal y Bernoulli (1999) [187] y Wilson et al. (2001) [333], el cambio de la
deformacio´n sime´trica ampliamente distribuida sobre los futuros ma´rgenes continentales (cizalla
pura) a una deformacio´n localizada, dominada por un proceso de cizalla simple, cerca del final del
proceso de rift, debe reflejar un cambio en la reolog´ıa de la litosfera. Manatschal y Bernoulli (1999)
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[187] sugirieron que el enfriamiento de la corteza inferior y el manto superior exhumado, llevo´ al
endurecimiento de la litosfera previamente extendida en los ma´rgenes proximales, pudiendo ser
responsable del traslado de la zona de rift hacia una regio´n de´bilmente extendida con anteriori-
dad en la zona de los futuros ma´rgenes distales. Debido al enfriamiento de la corteza inferior, la
corteza superior y el manto superior dejan de estar desconectados, favoreciendo la penetracio´n de
los planos de falla y la exposicio´n final del manto superior en el suelo ocea´nico.
Existe controversia en cuanto a la duracio´n del proceso de rift en el margen oeste de la Pen´ınsula
Ibe´rica. Por ejemplo, se ha afirmado que el proceso de rift entre en el margen de Galicia y Flemish
Cap (su conjugado en el margen de Terranova) pudo durar alrededor de 25 Ma, entre el Valangi-
niense y casi el final de Albiense (Boillot y Winterer, 1988) [43], y unos 15 Ma en la llanura abisal
de Iberia y la cuenca de Terranova (Groupe Galice, 1979; Mauffret y Montadert, 1987, 1988; Boillot
y Winterer, 1988; Whitmarsh y Miles, 1995) [133, 200, 201, 43, 324]. Manatschal (2004) calculo´
una duracio´n del proceso de exhumacio´n del manto (etapa final del proceso de rift) de menos de
10 Ma, entre la ruptura continental (primera exhumacio´n del manto) datada en 136-137 Ma (Fe-
raud et al., 1996; Manatschal et al., 2001) [114, 188] y la edad de la primera anomal´ıa magne´tica
ocea´nica (Whitmarsh y Miles, 1995; Russell y Whitmarsh, 2003) [324, 264]. Esta primera anomal´ıa
magne´tica inequ´ıvoca de expansio´n de fondo ocea´nico entre la llanura abisal de Iberia y Terranova
es la anomal´ıa J (Figura 2.8), datada en aproximadamente 126 Ma (Tucholke y Ludwig, 1982;
Whitmarsh y Miles, 1995; Russell y Whitmarsh) [302, 324, 264] y localizada al sur de la zona de
estudio sobre la llanura abisal de Iberia. Antes de la anomal´ıa J no se reconocen anomal´ıas de
fondo ocea´nico en la cuenca de Terranova ni en la llanura abisal de Iberia, lo que puede deberse
a la baja amplitud de las mismas o a que e´stas no son regiones de naturaleza verdaderamente
ocea´nica (Srivastava et al., 1990) [285].
La datacio´n de los eventos compresivos que afectan al margen continental de Galicia despue´s
del Creta´cico, principalmente a su sector norte, no es fa´cil de realizar. As´ı, se asume que el cierre
parcial del Golfo de Vizcaya y la extensio´n de la cordillera pirenaica hacia el oeste afectaron al sector
gallego fundamentalmente durante el Paleo´geno (Eoceno medio) (Boillot et al., 1973; Grimaud et
al., 1982; Murillas et al., 1990; Va´zquez et al., 2008) [35, 132, 221, 312], aunque se han llegado
a datar deformaciones ma´s recientes, incluso de edad neo´gena (Mioceno inferior) hacia el margen
norte de Iberia (A´lvarez-Marro´n et al., 1997) [7] y en la plataforma continental en el margen oeste
de Galicia (Mun˜oz et al., 2003) [218]. La intensidad de la deformacio´n Cenozoica parece decrecer
hacia el suroeste de la zona de estudio.
2.2.3. Estructura y evolucio´n estructural del margen oeste de Galicia
Las estructuras observadas en el a´rea del margen oeste de Galicia se pueden dividir en las
siguientes familias predominantes (Figura 2.12):
· N-S a NNO-SSE (N340º - N020º): Fallas normales, paralelas o subparalelas al margen.
· NE-SO (N055º - N070º): Fallas de desgarre que en ocasiones presentan una componente
vertical de deformacio´n.
· NO-SE (N115º - N135º): Como las anteriores, son fallas de desgarre que pueden tener cierta
componente oblicua.
· NE-SO a ENE-OSO: Fallas inversas (cabalgamientos) y pliegues compresivos, continuacio´n
del cinturo´n compresivo del margen norte de Iberia.
Se encuentran diferencias en las orientaciones estructurales preferentes al norte y al sur de la
latitud de, aproximadamente, 42ºN (Groupe Galice, 1979; Sibuet et al., 1987) [133, 277]: Hacia el
norte (banco de Galicia), las fallas tienen preferentemente orientacio´n N150º y N040º; hacia el sur
(bancos de Vigo y Oporto) las direcciones predominantes son N060º y N-S.
Las estructuras observadas en el basamento de la Pen´ınsula Ibe´rica en las proximidades del a´rea
de estudio tienen orientaciones estructurales similares a las que se observan en la zona ocea´nica. As´ı,
se piensa que los desgarres tardiherc´ınicos, y en particular los de orientaciones aproximadamente
NE-SO, se comportaron como fallas normales durante el rift mesozoico en el margen oeste de
Iberia, especialmente en el margen portugue´s (Pinheiro et al., 1996) [241], mientras que hacia el
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Figura 2.12: Esquema estructural del margen continental del noroeste de Iberia, sobre modelo digital de elevaciones
(datos del atlas digital GEBCO). Modificado de Groupe Galice (1979) [133], Boillot et al. (1979, 1988, 1995)
[29, 34, 28], Grimaud et al. (1982) [132], Boillot y Malod (1988) [40], Thommeret et al. (1988) [300], Murillas et al.
(1990) [221], Malod et al. (1993) [184], A´lvarez-Marro´n et al. (1997) [7], Ramı´rez et al. (2006) [245] y Va´zquez et
al. (2008) [312]. BVG, banco de Vasco de Gama; BV, banco de Vigo; BO, banco de Oporto. La estructura indicada
con trazo rojo corresponde al eje de la cresta de peridotitas identificada en este margen continental. Mapa realizado
con la aplicacio´n informa´tica Generic Mapping Tools (Wessel et al., 2013) [316].
margen norte de Iberia, estas estructuras NE-SO de herencia herc´ınica segmentan el sistema de
rift canta´brico actuando desgarres con componente lateral-izquierda (Tavani y Mun˜oz, 2012 [296];
Tugend et al., 2015 [304]). Durante la compresio´n cenozoica, estas estructuras NE-SO actuara´n de
nuevo con una componente de desgarre (Boillot et al., 1979; Alvarado, 1993; Masson et al., 1994)
[29, 4, 194].
2.2.3.1. Evolucio´n estructural durante el Mesozoico
El primer episodio tecto´nico que afecta a la regio´n de estudio durante el Mesozoico es el re-
lacionado con el sistema de rift tria´sico entre Europa, A´frica y Norteame´rica, que precedio´ a la
apertura del Atla´ntico Central, y que parece responsable de las primeras estructuras extensivas en
la cuenca Interior de Galicia, la cuenca de Oporto y la continuacio´n de e´stas hacia el sur (la cuenca
Lusitana). Durante el Jura´sico inferior hubo una etapa de calma tecto´nica (Wilson et al., 1989)
[332], hasta que entre el Oxfordiense y el Kimmeridgiense se produce un nuevo episodio extensivo
en la cuenca Lusitana que afecta parcialmente a la regio´n de la cuenca Interior de Galicia (Muri-
llas et al., 1990) [221]. Las estructuras ya generadas sufrieron, durante el rift del Creta´cico, una
reactivacio´n en relacio´n con la apertura del Atla´ntico Norte (Masson y Miles, 1986) [193]. Durante
el Berriasiense-Valanginiense, una intensa actividad tecto´nica fractura la plataforma carbonatada
originada durante el Tito´nico (Jansa et al., 1988; Moullade et al., 1988) [146, 214] creando pequen˜as
subcuencas, en la regio´n de la cuenca Interior de Galicia y la cuenca de Oporto y el a´rea pro´xima
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Figura 2.13: Modelo digital de elevaciones del margen continental del oeste de Iberia sobre el que se ilustra la
evolucio´n del proceso de rift y expansio´n ocea´nica entre el Jura´sico superior y el Creta´cico inferior. CA, cuenca del
Alentejo; SE, surco de Extremadura; ZFF, zona de falla de Figueira; FA, falla de Aveiro. Modificado de Murillas et
al. (1990) [221]. Ver explicacio´n en el texto. Mapa realizado con la aplicacio´n informa´tica Generic Mapping Tools
(Wessel et al., 2013) [316].
al banco de Galicia, que se rellenan parcialmente. Entre el Hauteriviense y el Aptiense, parece
que la zona de ma´xima deformacio´n se ve trasladada ma´s hacia el oeste y es entonces cuando el
margen profundo de Galicia experimenta el principal episodio de fracturacio´n, que precede a la
rotura continental entre Iberia y Terranova, dando como resultado un basculamiento principal de
bloques de falla con tendencia N-S (Figura 2.13).
Entre el Aptiense superior y el Cenomaniense inferior, las cuencas anteriores se fueron colma-
tando gradualmente mientras que las fallas normales que los bordeaban segu´ıan siendo activas.
Parece que entonces los movimientos verticales deb´ıan ser una respuesta isosta´tica a la sobrecarga
sedimentaria en las cuencas ma´s que un efecto de proceso de rift activo (Groupe Galice, 1979)
[133]. As´ı, es probable que la expansio´n ocea´nica comenzara a partir del Aptiense superior.
Durante el Creta´cico superior y hasta el Eoceno medio, la subsidencia local pra´cticamente se
detuvo, las depresiones existentes se colmataron casi totalmente por sedimentacio´n diferencial, y
la deposicio´n tuvo lugar en muchos lugares sobre superficies horizontales (Groupe Galice, 1979)
[133].
Cinema´ticamente, puesto que las fallas normales que limitan la cuenca Interior de Galicia son
de tendencia NNO-SSE a NO-SE, cortadas por fallas en direccio´n generalmente de tendencia NE-
SO, se puede inferir una direccio´n de estiramiento NE-SO durante el Valanginiense (Murillas et al.,
1990) [221]. Algunas de las fallas en direccio´n fueron reactivadas durante el intervalo Hauteriviense-
Aptiense como fallas normales, lo que podr´ıa estar explicado por un salto del centro de expansio´n
hacia el oeste, asociado a un cambio en las condiciones reolo´gicas de la corteza, y por una rotacio´n
de la direccio´n de estiramiento de NE-SW a NO-SE al inicio del Hauteriviense, como proponen
Boillot et al. (1989) [41] y Murillas et al. (1990).
En el margen oeste de Galicia, se ha calculado un factor de estiramiento global de 1,95<
β <2,27, con una extensio´n parcial en este lado del margen conjugado de 177 km (Sutra et al.,
2013) [291].
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2.2.3.2. Evolucio´n estructural durante el Cenozoico
Tras el gran evento extensivo del Creta´cico, el margen noroeste de Iberia sufrio´ varios episodios
de deformacio´n. Los de mayor relevancia esta´n relacionados, por una parte, con la compresio´n e
inversio´n tecto´nica en el margen noribe´rico durante la orogenia pirenaica (Boillot et al., 1979; Gri-
maud et al., 1982; Masson y Parson, 1983; Boillot y Malod, 1988, Murillas et al., 1990, Rosenbaum
et al., 2002; Va´zquez et al., 2008; Tugend et al., 2015) [29, 132, 197, 40, 221, 262, 312, 304] y, por
otra, con la deformacio´n intraplaca inducida por la orogenia be´tica (Masson et al., 1994; Mun˜oz
et al., 2003) [194, 218], que da lugar a una compleja pauta de interferencia de la deformacio´n en
el segmento noreste de Iberia (Andeweg, 2002; Cloetingh et al., 2002) [10, 79]. Aunque hay pro-
blemas para constren˜ir la edad de estos eventos compresivos, se asume que el principal de ellos
es el ocurrido durante la orogenia pirenaica, en el Paleo´geno (Eoceno medio) (Boillot et al., 1973;
Murillas et al., 1990; Va´zquez et al., 2008) [35, 221, 312]. Los ana´lisis de cinema´tica de placas
en el Golfo de Vizcaya durante esta e´poca sugieren un acortamiento de unos 40 km en direccio´n
N a NNO, tras un periodo de deformacio´n producida fundamentalmente a trave´s de cizallas con
componente lateral-derecha durante el Terciario (Srivastava y Tapscott, 1986; Roest y Srivastava,
1991) [287, 261] (Figura 2.10). Tambie´n se han encontrado estructuras compresivas datadas en
el Neo´geno (Mioceno inferior) hacia el margen norte de Iberia (A´lvarez-Marro´n et al., 1997) [7],
aunque la deformacio´n neo´gena (orogenia be´tica) se ha considerado generalmente como de menor
intensidad (Boillot et al., 1979; Murillas et al., 1990) [29, 221]. Los modelos de placas para esta
e´poca dan una direccio´n de compresio´n NO, oblicua, en el margen oeste de Iberia (Roest y Srivas-
tava, 1991) [261], formando un a´ngulo de aproximadamente 45º con las estructuras pre-existentes
en el margen de rift Mesozoico (Masson et al., 1994) [194].
En la zona del banco de Galicia se ha calculado que el levantamiento debido a la reactivacio´n e
inversio´n de fallas normales, fundamentalmente durante el Paleo´geno, ha podido ser de hasta 3 km
(Boillot et al., 1979) [29]. Del mismo modo, se han observado tambie´n fallas inversas, plegamientos y
facies s´ısmicas distorsionadas por fracturacio´n en la regio´n de bancos submarinos y en su transicio´n
hacia la cuenca Interior de Galicia, as´ı como hacia el borde oriental de la cuenca Interior de
Galicia y en las plataformas marginales al noroeste de Galicia (Murillas et al., 1990) [221], y en la
plataforma entre la cuenca Interior de Galicia y la costa (Mun˜oz et al., 2003) [218]. La intensidad
de la deformacio´n compresiva decrece hacia el suroeste.
Se han identificado los siguientes grupos de estructuras afectando unidades sedimentarias post-
rift en el sector del margen de Galicia:
1. Fallas normales (N-S y NO-SE) y desgarres (NE-SO) generados durante el rift mesozoico, y
reactivadas durante el Cenozoico de forma extensiva (Murillas et al., 1990; Va´zquez et al.,
2008) [221, 312], afectando a toda la sedimentacio´n post-rift.
2. Pliegues y flexuras: Se han observado abombamientos flexurales locales en el entorno del
banco de Galicia (Va´zquez et al., 2008) [312] y pliegues monoclinales en relacio´n con la
reactivacio´n de fallas normales de direccio´n NO-SE (Murillas et al., 1990; Pe´rez-Gussinye´ et
al., 2003) [221, 232]. Masson et al. (1994) [194] observan pliegues monoclinales en la zona de
transicio´n continente-oce´ano (llanura abisal de Iberia) que no se relacionan con la reactivacio´n
de fallas normales que afectan al basamento, sino con la reactivacio´n del l´ımite estructural
entre el paquete sedimentario y el cuerpo de peridotitas serpentinizadas que se encuentra por
debajo en esta regio´n. Los pliegues suelen afectar so´lo a la unidad sedimentaria ma´s reciente
(Va´zquez et al., 2008) [312].
3. Fallas inversas, destacando el cinturo´n compresivo del escarpe noroeste del banco de Galicia,
de direccio´n NNE-SSO en el segmento sur, al oeste del banco, y ENE-OSO hacia la cara
norte del mismo (Groupe Galice, 1979; Grimaud et al., 1982; Malod et al., 1993; Va´zquez et
al., 2008) [133, 132, 184, 312]. Los componentes del Groupe Galice (1979) [133] interpretaron
que la deformacio´n compresiva del flanco norte y noroeste del banco de Galicia continu´a
hacia el suroeste como una flexura que no llega a afectar a depo´sitos posteriores al Paleo´geno
(Eoceno).
Va´zquez et al. (2008) [312] proponen que la regio´n del banco de Galicia es un antiforme regional
relacionado con la deformacio´n compresiva cenozoica, que interfiere con las estructuras previas del
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proceso de rift mesozoico. Esta interferencia dar´ıa lugar a la elevacio´n del a´rea del banco de Galicia
y la reactivacio´n normal de los desgarres NE-SO y las fallas normales NO-SE, ambas mesozoicas,
dando un aspecto compartimentado a la regio´n, excepto en el flanco noroeste del banco de Galicia.
Mas al sur en el margen oeste de Iberia, en el sector de la llanura abisal de Iberia, se han
identificado estructuras compresivas en la zona de transicio´n, afectando a la cobertera sedimentaria
y no enraizadas aparentemente en el basamento, que se han relacionado con las fases pirenaica y
be´tica de la orogenia alpina (Masson et al., 1994 [194]). Se trata de pliegues y fallas inversas con
direcciones entre N-S a NE-SO.
2.2.4. Macizo Ibe´rico
La estructura cortical que se observa en la actualidad en el margen continental de Galicia es fruto
de una compleja historia geolo´gica que comprende no so´lo los eventos tecto´nicos del rift mesozoico
y la compresio´n alpina, sino tambie´n la oroge´nesis varisca. El Oro´geno Varisco Europeo es una gran
cordillera originada al final del Paleozoico como resultado de la colisio´n entre Laurasia y Gondwana,
tras el cierre de varias cuencas ocea´nicas entre las que exist´ıan algunas masas continentales menores
como Avalonia y Armo´rica (Brun y Burg, 1982; Matte, 1986, 2001) [53, 198, 199]. La seccio´n ma´s
completa del Oro´geno Varisco Europeo aflora en la Pen´ınsula Ibe´rica, en la rama sur del denominado
arco Ibero-Armoricano, formando el denominado Macizo Ibe´rico o Hespe´rico.
As´ı, los materiales que componen el basamento continental en la zona de estudio son la prolon-
gacio´n en el oce´ano de las unidades observadas en tierra como parte del Macizo Ibe´rico. Adema´s,
la fa´brica tecto´nica heredada de la orogenia varisca es un factor determinante en la evolucio´n del
margen continental del oeste de Iberia (p. ej., Manatschal, 2004) [186]. Por estos motivos, en esta
memoria se ha considerado de intere´s hacer un resumen de sus principales caracter´ısticas.
Varios autores han propuesto la divisio´n del Macizo Ibe´rico en zonas segu´n sus caracter´ısti-
cas estratigra´ficas, estructurales, metamo´rficas y magma´ticas. Lotze (1945) [178] fue el primero
en proponer una divisio´n en zonas que, con modificaciones ma´s o menos importantes, se sigue
aceptando (Julivert y Marcos, 1972; Farias, 1987; Arenas et al., 1988) [148, 112, 11]. En la Figura
2.14 se muestra la divisio´n en zonas del Macizo Ibe´rico y sus l´ımites tal y como se consideran en
la actualidad (Pe´rez-Estau´n y Bea, 2004) [230].
A continuacio´n se hace una breve descripcio´n de las zonas en que se divide el Macizo Ibe´rico
(Pe´rez-Estau´n y Bea, 2004) [230]. Cabe destacar que las zonas Canta´brica y Sudportuguesa tienen
caracter´ısticas t´ıpicas de las zonas externas de un oro´geno, con abundancia de sedimentos sino-
roge´nicos y deformacio´n superficial, mientras que el resto de las zonas definidas comparten rasgos
de zonas internas, con elevado grado de deformacio´n acompan˜ada de metamorfismo y magmatismo
ma´s o menos intensos:
· Zona Canta´brica: Representa la zona ma´s externa del Oro´geno Varisco del noroeste de la Pe-
n´ınsula Ibe´rica. Esta´ caracterizada por una deformacio´n superficial (tecto´nica de piel fina),
cuyo rasgo estructural predominante es la presencia de cabalgamientos y mantos de despegue
con pliegues asociados. Destaca la ausencia de metamorfismo y de foliaciones tecto´nicas, salvo
en a´reas muy localizadas y de extensio´n limitada. En su registro estratigra´fico se encuentran
representados todos los sistemas del Paleozoico desde el Ca´mbrico hasta el Carbon´ıfero. Su
l´ımite occidental se situ´a en el Antiforme del Narcea.
· Zona Asturoccidental-Leonesa: En ella se encuentra un amplio registro de rocas ca´mbri-
cas y ordov´ıcicas, sin apenas materiales post-devo´nicos. Su estructura se caracteriza por
la presencia de una primera generacio´n de pliegues vergentes hacia el este, cortados por
cabalgamientos con la misma vergencia, y de una segunda generacio´n de pliegues de superficie
axial vertical. En esta zona se desarrolla un metamorfismo regional de grado bajo a medio y
se generaliza la presencia de foliaciones tecto´nicas. Su l´ımite occidental se situ´a en la Falla
de Vivero. Por el sur, este l´ımite es menos claro, habie´ndose adoptado como tal el Sinclinal
de Sil-Truchas (Mart´ınez-Catala´n, 1990) [191].
· Zona Centroibe´rica: En ella se distinguen dos dominios: Dominio del Ollo de Sapo y Dominio
del Complejo Esquisto-grauva´quico. El Dominio del Ollo de Sapo, al norte, se caracteriza por
extensos afloramientos de gneises glandulares (Antiforme del Ollo de Sapo), de granitos sin-
tecto´nicos y a´reas con metamorfismo regional de alto grado, as´ı como por pliegues acostados
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Figura 2.14: Esquema indicativo de las zonas en que se subdivide el Macizo Ibe´rico, subdividido en zonas. Mo-
dificada de Pe´rez-Estau´n y Bea (2004) [230]. En trazo rojo discontinuo se indica las continuaciones en mar de los
l´ımites entre zonas propuestas por Mamet et al. (1991) [185]. Mapa realizado con la aplicacio´n informa´tica Generic
Mapping Tools (Wessel et al., 2013) [316].
vergentes al este y noreste. El Dominio del Complejo Esquisto-grauva´quico, al sur, se carac-
teriza por la existencia de pizarras y grauvacas de edades anteriores al Ordov´ıcico inferior, la
presencia de abundantes granitoides tardioroge´nicos y de un metamorfismo de grado bajo en
general (Bea et al., 2003) [19]. Los pliegues no tienen vergencia definida excepto en la parte
ma´s meridional, donde existen pliegues acostados vergentes al noreste.
· Zona de Galicia-Tras-os-Montes: Aflora en el noroeste de la pen´ınsula como una la´mina
alo´ctona no enraizada que cabalga sobre la Zona Centroibe´rica. Esta´ formada por terrenos
de diversas procedencias y diferentes evoluciones tectonometamo´rficas. Individualizada como
zona por Farias et al. (1987) [113], incluye fragmentos de un margen continental pasivo,
evidencias de un proceso de rift, unidades ofiol´ıticas que representan litosfera ocea´nica, y
fragmentos de un arco volca´nico.
· Zona de Ossa Morena: Esta´ constituida por rocas del Proterozoico superior al Carbon´ıfero
con un grado de metamorfismo variable. Desde el punto de vista estructural, se caracteriza por
presentar pliegues asime´tricos a acostados, vergentes hacia el suroeste, y cabalgamientos con
movimiento del bloque de techo tambie´n hacia el suroeste. Presenta abundante magmatismo,
concentrado en tres lapsos de tiempo: el Preca´mbrico terminal, el Ca´mbrico-Ordov´ıcio y el
Carbon´ıfero. El l´ımite con la Zona Centroibe´rica propuesto en el Batolito de los Pedroches por
Lotze (1945) [178] y mantenido por Julivert y Marcos (1972) [148], no tiene una significacio´n
geotecto´nica o paleogeogra´fica, ya que las rocas paleozoicas tienen las mismas caracter´ısticas
a ambos lados del mismo. El l´ımite propuesto a lo largo de la Zona de Cizalla Badajoz-
Co´rdoba (Robardet, 1976; Burg et al., 1981; Parga Pondal et al., 1982) [259, 56, 227], s´ı tiene
un significado paleogeogra´fico y tecto´nico, ya que las rocas del Paleozoico inferior tienen
algunas caracter´ısticas diferentes a ambos lados de este u´ltimo l´ımite, particularmente en las
sucesiones ordov´ıcicas. Se considera que la mayor parte del basamento del margen occidental
del Iberia (o al menos los segmentos de la llanura abisal de Iberia y margen de Galicia) es la
continuacio´n hacia el noroeste de esta zona del Macizo Ibe´rico (Capdevila y Mougenot, 1988;
Mamet et al., 1991) [61, 185].
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Figura 2.15: Esquema de las cuencas marginales del oeste de Iberia, limitadas hacia el este por la zona de bancos
submarinos y hacia el este por la falla de Oporto-Coimbra-Tomar. Modificado de Murillas et al. (1990) [221]. Mapa
realizado con la aplicacio´n informa´tica Generic Mapping Tools (Wessel et al., 2013) [316].
· Zona Sudportuguesa: Ocupa la parte ma´s meridional del Macizo Ibe´rico. Su l´ımite con la
Zona de Ossa-Morena esta´ marcado por unidades de afinidad ocea´nica, lo que hace que sea
reconocido como una sutura del Oro´geno Varisco, actualmente modificada por fallas de des-
garre. Esta´ formada exclusivamente por rocas de edades comprendidas entre el Devo´nico
medio-superior y el Autuniense (Pe´rmico inferior). Existe un importante complejo volcanose-
dimentario del Carbon´ıfero inferior con yacimientos de sulfuros masivos. Presenta pliegues y
cabalgamientos vergentes hacia el suroeste. El metamorfismo existente es de muy bajo grado.
2.2.5. Principales dominios fisiogra´ficos del margen continental
2.2.5.1. Plataforma continental, cuenca Interior de Galicia y cuenca de Oporto
La mitad septentrional del margen oeste de la Pen´ınsula Ibe´rica muestra una plataforma con-
tinental estrecha, de 30-50 km de ancho aproximadamente, con una rotura de pendiente a profun-
didades de entre 160 y 180 m (Dias et al., 2002) [95] y un talud relativamente abrupto hacia el
oeste, en el que queda colgada la cuenca de Oporto. Al pie del talud superior hacia el oeste, se
localiza la cuenca Interior de Galicia (con la cuenca de Peniche como su extremo sur), donde se
alcanzan profundidades de hasta 3000 m. Hacia el noroeste de Galicia la transicio´n hacia el talud
continental es ma´s suave, encontra´ndose una serie de plataformas marginales cuyo origen se ha
relacionado con la inversio´n tecto´nica y reactivacio´n de estructuras a partir del cenozoico (Murillas
et al., 1990 [221]).
La cuenca Interior de Galicia tiene una orientacio´n NNO-SSE y una longitud aproximada de
350 km, mientras que la de Oporto es una cuenca estrecha (∼50 km de ancho), con orientacio´n
parecida a la de la cuenca Interior de Galicia (Pinheiro et al., 1996) [241], y que forma parte de la
plataforma continental en la actualidad. La transicio´n entre ambas cuencas no es del todo clara,
esta´n separadas por un bloque de basamento continental relativamente elevado (ver Figura 2.16).
Murillas et al. (1990) [221] consideran que la cuenca de Oporto es el extremo este de la cuenca
Interior de Galicia, preservada en una zona topogra´ficamente ma´s alta, y tambie´n se ha considerado
que la cuenca de Oporto puede ser la continuacio´n en mar hacia el norte de la cuenca Lusitana
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Figura 2.16: Esquema estructural de las secciones s´ısmicas Gap 106, Gap 014 y Gap 018 a trave´s de la cuenca
Interior de Galicia y la cuenca de Oporto. A) Localizacio´n de las secciones; B) Seccio´n Gap 106; C) Combinacio´n del
extremo este de la seccio´n Gap 106 y las secciones Gap 014 y Gap 018. Modificado de Murillas et al. (1990) [221].
Descripcio´n de las unidades sismoestratigra´ficas, indicadas con nu´meros sobre los perfiles, en el apartado 2.3.4.1 de
esta memoria.
[29, 210, 221] (Figura 2.15).
Tanto la cuenca Interior de Galicia como la cuenca de Oporto, esta´n limitadas por fallas nor-
males de direccio´n NNE-SSO que buzan hacia el este y/o fallas normales antite´ticas de alto a´ngulo
[232], dando lugar a una serie de bloques basculados que quedan ensamblados a lo largo de los
ma´rgenes de las cuencas. El resultado es una morfolog´ıa de graben casi sime´trico en los centros de
las cuencas (Figuras 2.17 y 2.16). Esta´n limitadas por el este por una falla principal identificada por
debajo de la plataforma y que probablemente se desarrollo´ como una reactivacio´n de la continua-
cio´n mar adentro de la falla de Oporto-Coimbra-Tomar (Murillas et al., 1990) [221]. Dos familias
de fallas en direccio´n con orientaciones NE-SO y NO-SE segmentan las cuencas (Figura 2.12). Las
de tendencia NE-SO a ENE-OSO se han interpretado como reactivaciones de fallas en direccio´n
herc´ınicas (Arthaud y Matte, 1975) [12] que probablemente actuaron como fallas de desgarre du-
rante el episodio principal de la extensio´n, aunque la mayor´ıa tienen tambie´n una componente
vertical de desplazamiento y se asocian localmente con altos del basamento (Murillas et al., 1990)
[221].
El relleno sedimentario es mucho ma´s grueso que en las cuencas ma´s distales del margen pro-
fundo de Galicia y la llanura abisal de Iberia. Hacia el banco de Galicia las cuencas parecen ma´s
someras y la fracturacio´n normal parece tener menor importancia.
Si estas cuencas son la continuacio´n en mar de la cuenca Lusitana, se interpreta que pertenecen
al sistema de rift tria´sico entre Europa, A´frica y Norteame´rica, que precedio´ a la apertura del
Atla´ntico Central. Durante el Jura´sico inferior y medio, estas cuencas recibieron depo´sitos carbo-
natados en un ambiente tecto´nicamente tranquilo (Wilson et al., 1996) [334]. Murillas et al. (1990)
[221] proponen que el episodio extensivo que afecto´ a la cuenca Lusitana entre el Oxforfiense y el
Kimmeridgiense (Jura´sico superior), debio´ afectar tambie´n de forma local a la cuenca Interior de
Galicia. Tambie´n se han encontrado sedimentos continentales (niveles rojos) en la cuenca de Opor-
to y esta´n probablemente presentes tambie´n en el margen profundo de Galicia (Comas et al., 1988)
[80], lo que indicar´ıa un periodo de emersio´n localizada durante el Jura´sico superior, que preceder´ıa
al establecimiento de la plataforma carbonatada extensa durante el Tito´nico y el Berriasiense (Du-
peuble et al., 1976; Comas et al., 1988; Jansa et al., 1988; Moullade et al., 1988) [102, 80, 146, 214].
Posteriormente, durante el rift creta´cico, sufrieron una reactivacio´n en relacio´n con la apertura del
Atla´ntico Norte (Masson y Miles, 1986) [193]; durante el Berriasiense-Valanginiense, una intensa
actividad tecto´nica fractura la plataforma carbonatada tito´nica creando pequen˜as subcuencas que
se rellenan parcialmente. Este evento parece ser el responsable de la configuracio´n actual de esta
regio´n, ya que los episodios posteriores parecen tener menos desarrollo y esta´n asociados a series
sedimentarias no tan claramente sin-tecto´nicas (Murillas et al., 1990) [221]. A partir del Haute-
riviense y hasta el Aptiense, la actividad tecto´nica pasa a concentrarse ma´s hacia el oeste (hacia
el margen profundo de Galicia y la llanura abisal de Iberia) y la cuenca Interior de Galicia sufre
escasamente y de forma localizada sus efectos (Murillas et al., 1990) [221] (Figuras 2.11 y 2.13).
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Figura 2.17: Estructura de velocidades s´ısmicas de la cuenca Interior de Galicia a partir del modelado de datos
de s´ısmica de refraccio´n de gran a´ngulo, e interpretacio´n geolo´gica de la misma. Los nu´meros en el perfil indican
velocidad s´ısmica en km/s y las l´ıneas de trazos indican los l´ımites de las capas diferenciadas en el modelo de
velocidades; las interfases del techo de la corteza inferior y la Moho presentan cierta incertidumbre en el ca´lculo de
su profundidad. En el mapa se indica la localizacio´n del perfil. Modificado de Pe´rez-Gussinye´ et al. (2003) [232].
Segu´n las interpretaciones realizadas a partir de datos s´ısmicos (Murillas et al., 1990; Pe´rez-
Gussinye´ et al., 2003) [221, 232], los coeficientes de estiramiento en la cuenca Interior de Galicia y
la cuenca de Oporto son elevados (1.4< β < 3.5), de modo que las fallas normales llegan a exhumar
rocas de la corteza inferior a niveles poco profundos.
Los episodios tecto´nicos convergentes que tienen lugar durante el Cenozoico generan, sobre todo
en la parte noroeste de la cuenca Interior de Galicia, la reactivacio´n de estructuras anteriores y
la generacio´n de fallas inversas nuevas. Hacia el este de la cuenca, esta actividad tecto´nica genera
un realce de los rasgos batime´tricos heredados de la tecto´nica mesozoica. El levantamiento de
bloques de corteza continental a lo largo de fallas NE-SW preexistentes genera la elevacio´n de las
plataformas marginales al NO de Galicia, con la inversio´n de algunas cuencas y el plegamiento de
la cobertera sedimentaria (Murillas et al., 1990) [221].
La estructura de velocidades es diferente de un flanco a otro de la cuenca Interior de Galicia,
lo que sugiere que la cuenca se debio´ formar a lo largo de un l´ımite entre diferentes terrenos
paleozoicos (Pe´rez-Gussinye´ et al., 2003) [232]: Por el flanco este de la cuenca Interior de Galicia
pasar´ıa el l´ımite propuesto entre las zonas Centroibe´rica y de Galicia Tras-Os-Montes y la zona
de Ossa-Morena, con la que tiene afinidad la mayor parte del basamento cristalino del margen
(Figura 2.14). Esto apoya la propuesta de continuacio´n de los l´ımites entre zonas del Macizo
Ibe´rico propuestas por Mamet et al. (1991) [185] (ver Figura 2.14), y la observacio´n realizada con
anterioridad por Bowling y Harry (2001) [48] en cuanto a que los ma´rgenes continentales pasivos
de rift pobre en magma se originan dentro de los cinturones oroge´nicos fanerozoicos, o cerca de los
l´ımites entre e´stos (Seccio´n 2.1.1).
2.2.5.2. Regio´n de bancos submarinos
El banco de Galicia y los bancos submarinos de Vasco de Gama, Vigo y Oporto forman una
alineacio´n de elevaciones de tendencia NNO-SSE que separa la cuenca Interior de Galicia del
margen profundo de Galicia. La naturaleza y la geometr´ıa de las unidades sismoestratigra´ficas y
la arquitectura de las cuencas es diferente al este y al oeste de esta barrera de bancos submarinos,
lo que sugiere que e´sta separa dos provincias tecto´nicas diferentes.
Algunos autores interpretaron inicialmente que estos bancos submarinos, y en concreto el banco
de Galicia, eran horst formados durante el proceso de rift creta´cico y que subsidieron so´lo ligera-
mente a partir de entonces (p. ej., Montadert et al., 1974[209], Boillot et al., 1979 [29] y Boillot
y Malod, 1988 [40]). En general, se ha tendido ma´s hacia la idea de que estos altos son horst
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originados durante el proceso de rift del Mesozoico y levantados durante la compresio´n terciaria
(p. ej., Boillot y Capdevila, 1977; Boillot et al., 1979; Malod et al., 1993) [33, 29, 184]. Manatschal
y Bernoulli (1999) [187] sugieren que el levantamiento puede estar relacionado con el proceso de
rotura a lo largo de los detachment que buzan hacia el oce´ano y que llevar´ıa a un ‘efecto de borde’
isosta´tico causado por el desplazamiento del bloque de techo, que producir´ıa una deficiencia de
masa. Tambie´n se ha discutido sobre si el banco de Vigo puede ser ma´s bien una parte del margen
continental que no ha subsidido completamente, en lugar de tratarse de un bloque levantado de-
bido a la tecto´nica compresiva durante el Cenozoico (Groupe Galice, 1979; Mougenot et al., 1984)
[133, 213]. Sea como sea, la geometr´ıa de los reflectores s´ısmicos, la naturaleza de las unidades
sismoestratigra´ficas y la arquitectura de las cuencas son diferentes al este y al oeste del banco de
Galicia, lo que sugiere que este bajo batime´trico separa dos provincias tecto´nicas diferentes del
margen de rift, una proximal y otra distal. Los bancos submarinos a´ıslan adema´s la parte dis-
tal del margen respecto del continente, lo que explica que a penas lleguen aportes sedimentarios
procedentes del continente al margen distal.
Algunos sondeos e inmersiones con sumergible realizadas en esta regio´n permiten conocer la
composicio´n del basamento continental del margen oeste de Galicia, aunque su edad y evolucio´n
tecto´nica no esta´n bien definidas. Se han identificado rocas pluto´nicas y metamo´rficas (p. ej.,
Capdevila y Mougenot, 1988 [61]) localmente recubiertas por capas gruesas de areniscas ligeramente
metamorfizadas, dolomı´as y rocas volcanocla´sticas de edad Devo´nico superior-Carbon´ıfero inferior
(Capdevila y Mougenot, 1988; Mamet et al., 1991) [61, 185]. Una secuencia similar es la que se
encuentra en la Zona de Ossa-Morena. Esto sugiere que el margen de Galicia constituye en parte
una prolongacio´n hacia el noroeste de esta zona del oro´geno varisco (Figura 2.14). En el banco
de Galicia, la discontinuidad que separa el basamento de los sedimentos pre-rift carbonatados del
Tito´nico, indicativos de un medio sedimentario de aguas someras, muestra evidencias de desarrollo
de un suelo durante una emersio´n en el Mesozoico (Mamet et al., 1991) [185]. As´ı, el a´rea ocupada
por el sector del margen del Galicia deb´ıa tener poca profundidad de la´mina de agua o estar a
nivel del mar antes del inicio del proceso de rift durante el Creta´cico.
Se han hallado sedimentos turbid´ıticos cuarzofeldespa´ticos en la secuencia sin-tecto´nica que
rellena las cuencas del margen profundo de Galicia, al oeste del banco de Galicia. Estos sedimentos
se derivan de la erosio´n subae´rea de un alto estrecho que ocupaba la posicio´n actual del banco
de Galicia (Winterer et al., 1988) [335], lo que implicar´ıa un levantamiento tecto´nico del a´rea del
banco de Galicia de forma simulta´nea al proceso de rift y subsidencia del margen profundo de
Galicia.
Al menos en los alrededores de los bancos de Vigo y Oporto, se ha descrito la presencia de
diapiros salinos del L´ıas (Jura´sico inferior), enterrados formando promontorios (Mougenot et al.,
1984) [213], aunque este tipo de depo´sitos evapor´ıticos no se han registrado ma´s al Norte. Tambie´n
se ha descrito la presencia de depo´sitos contorn´ıticos en toda la regio´n de bancos submarinos, as´ı
como en las plataformas marginales al NO de Galicia (Mougenot et al., 1984; Ercilla et al., 2008;
Llave et al., 2013) [213, 109, 176].
2.2.5.3. Llanura abisal y zona de transicio´n entre corteza continental y corteza ocea´ni-
ca
El margen profundo de Galicia y la llanura abisal de Iberia incluyen la parte distal del margen y
la zona de transicio´n entre corteza continental y corteza ocea´nica en el margen oeste de Galicia (Fi-
gura 2.8). La zona de transicio´n entre corteza continental y ocea´nica hacia el oeste se caracteriza
por bloques de falla basculados y alargados segu´n una direccio´n aproximadamente N-S, consti-
tuidos por basamento continental y sedimentos pre-rift recubiertos por secuencias sedimentarias
sin-tecto´nicas y post-tecto´nicas relativamente delgadas.
La zona de transicio´n entre corteza continental y corteza ocea´nica del margen oeste de la
Pen´ınsula Ibe´rica es, probablemente y por las caracter´ısticas del margen, la mejor estudiada de
todos los ma´rgenes de rift pobre en magma. Tiene una anchura de entre 0-10 y 150 km y se estrecha
progresivamente de sur a norte. En ella no se encuentran reflexiones claras de la Moho (Pickup et
al., 1996) [238]; en lugar de esto, lo que se observa es un aumento gradual de la velocidad de ondas
s´ısmicas con la profundidad hasta llegar al manto (Chian et al., 1999) [75]. En la zona de transicio´n
los factores de estiramiento de la corteza continental son mayores de 4, y se han llegado a identificar
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Figura 2.18: Estructura de la llanura abisal de Iberia y la zona de transicio´n entre corteza continental y corteza
ocea´nica, a partir de los perfiles parcialmente coincidentes 6, de s´ısmica de refraccio´n (B) y GP-101, de s´ısmica de
reflexio´n (C) (Sibuet et al., 1995) [276]. Ver situacio´n en el mapa (A).
Figura 2.19: Corte esquema´tico que muestra el contacto tecto´nico entre la corteza continental superior y las
peridotitas serpentinizadas en el l´ımite del margen pasivo de Galicia, construido a partir de datos obtenidos con
inmersiones de sumergible. Modificado de Boillot et al. (1995) [28].
evidencias de al menos tres generaciones de fallas dentro de la fase principal del proceso de rift,
durante el Creta´cico (Reston et al., 1996; Pe´rez-Gussinye´ et al., 2001; Ranero y Pe´rez-Gussinye´,
2010) [256, 234, 246].
Las subcuencas sedimentarias que se observan en este sector del margen son claramente ma´s
asime´tricas que las identificadas en la regio´n de la cuenca Interior de Galicia y la cuenca de Oporto.
Los bloques de falla basculados que las limitan tienen por debajo una reflexio´n prominente, el
denominado reflector S (De Charpal et al., 1978; Boillot et al., 1988) [87, 34], que continu´a mar
adentro hasta la cresta de peridotitas. Se supone que la cresta de peridotitas se emplazo´ al final
de la fase de rift (Feraud et al., 1988) [116] y separa la corteza ocea´nica normal, sobre la que no
se encuentran secuencias sedimentarias sin-rift, al oeste, de la delgada corteza transicional, al este
(Figura 2.18). En esta parte distal del margen se calcula que el proceso de rift y rotura final tuvo
lugar entre el Valanginiense y el Aptiense (Boillot et al., 1988) [34]. En la zona ma´s externa del
margen no se han muestreado nunca rocas metamo´rficas de alto grado (facies de granulitas), por
lo que se supone que la corteza inferior ha desaparecido en esta zona y que los bloques basculados
de corteza continental superior descansan directamente sobre manto litosfe´rico serpentinizado en
la zona de transicio´n pro´xima al l´ımite continente-oce´ano (Boillot et al., 1988) [38] (Figura 2.19).
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Louden y Chian (1999) [179] apoyan la interpretacio´n de una corteza transicional en el margen
oeste de Iberia constituida primordialmente por peridotita serpentinizada, similar a la identificada
con anterioridad por estos autores en los ma´rgenes de rift pobre en magma de Labrador y el oeste
de Groenlandia (Chian y Louden, 1992; Chian et al., 1995) [73, 72, 76]. La capa de basamento
caracter´ısticamente delgada y de baja velocidad de ondas s´ısmicas y la presencia de de una capa
de alta velocidad en la corteza inferior por debajo de la anterior (Figura 2.18, B), son compatibles
con la diferenciacio´n de grados de hidratacio´n o serpentinizacio´n, tal como sugieren tambie´n otros
autores (Pickup et al., 1996) [238]; las variaciones de velocidad con la profundidad (Discovery
215 Working Group, 1998; Chian et al., 1999) [99, 75] no parecen indicar la presencia, en la zona
de transicio´n, de una corteza ocea´nica generada con tasas de expansio´n extremadamente lentas
(Sibuet et al., 1995; Whitmarsh y Sawyer, 1996; Louden y Chian, 1999) [276, 329, 179]. El nivel de
serpentinitas se extiende hacia el continente por debajo de la corteza continental ma´s adelgazada
del margen, y mar adentro por debajo de una delgada capa post-tecto´nica de basalto (Boillot et
al., 1989, 1991; Recq et al., 1996; Whitmarsh et al., 1996; Dean et al., 2000) [36, 30, 248, 330, 94].
La serpentinizacio´n del manto litosfe´rico y la formacio´n de estructuras de tipo detachment
del estilo del reflector S debieron comenzar una vez que, debido al adelgazamiento progresivo,
toda la corteza continental hubo entrado en el re´gimen fra´gil y antes de que se produjese la
rotura continental (Agrinier et al., 1988, 1996; Scharer et al., 1995; Pe´rez-Gussinye´ et al., 2001)
[3, 2, 273, 234]. En esta fase de la deformacio´n, el sentido de movimiento de cizalla en el reflector S
es motivo de controversia: Reston et al. (1995, 1996) [255, 256] opinan que el reflector S se ramifica
tierra adentro en varias reflexiones, donde la inferior llevar´ıa a una rotura hacia el este, mientras
que autores como Boillot et al. (1995) [31] y Brun y Beslier (1996) [52] sugieren que el reflector
S pertenece a un sistema de fallas conjugadas, con una fractura fra´gil a lo largo de la base de los
bloques de falla basculados, que muestra un sentido de movimiento del bloque de techo hacia el
oce´ano, y una zona de falla ma´s profunda con un sentido de movimiento del bloque de techo hacia
el continente.
Numerosos estudios sobre la composicio´n de varias muestras de peridotita serpentinizada en
diferentes grados, tomadas en varios sondeos del ODP, indican una afinidad subcontinental (He´bert
et al., 2001) [135] o un posible origen como residuos tras la fusio´n asistida por la entrada de fluidos
enriquecidos en elementos incompatibles (Muentener et al., 2004) [215], que estar´ıa favorecida por
la deformacio´n fra´gil del manto superior (Beslier et al., 1990; Abe, 2001) [26, 1].
Se ha identificado en la llanura abisal de Iberia, tanto en el sector del margen de Galicia como en
el sector ma´s al sur, una cresta norte-sur de manto serpentinizado que se supone que marca el l´ımite
mar adentro de la zona de transicio´n continente-oce´ano (Zhao, 2001; Sutra et al., 2013) [338, 291].
Esta cresta de peridotitas segmentada tiene unos 10-12 km de ancho y se puede seguir a lo largo
de 125-130 km de forma paralela al margen (Boillot et al., 1987, 1988) [42, 38]. Generalmente se
encuentra enterrada, excepto en un pequen˜o monte submarino (Hill 5100) y en la ladera noroeste
del banco de Galicia (Sibuet et al., 1987; Boillot et al., 1988) [277, 34]. De sur a norte, la elevacio´n
de la cresta respecto del basamento adyacente decrece regularmente (Mauffret y Montadert, 1987)
[200]. Tambie´n de sur a norte, su morfolog´ıa cambia de ser un relieve casi sime´trico al sur, a un
relieve asime´trico al norte con el lado oeste ma´s escarpado (Mauffret y Montadert, 1987) [200].
Sibuet et al. (1995) [276] interpretan que el l´ımite de la cresta de peridotitas hacia el este
es una falla normal activa al final del proceso de rift, durante el levantamiento de la cresta, de
modo que el reflector S intersecta esta estructura en lugar de enlazar con la parte superior de la
cresta de peridotitas como sugieren Boillot et al. (1978) [42]; al final de la fase de rift, la parte
superior del manto, compuesta por peridotita serpentinizada, de menor densidad que los materiales
adyacentes, podr´ıa tender a ascender hacia la superficie en las zonas donde el adelgazamiento, la
fracturacio´n y la circulacio´n de agua son ma´ximos, por lo que las fallas normales en los flancos
de la cresta de peridotitas son esperables (Sibuet et al., 1995) [276]. La cresta de peridotitas esta´
constituida, adema´s de por peridotitas, por intrusiones de gabros (Boillot et al., 1980, 1987, 1988,
1995; Whitmarsh et al., 1996, 1998; Discovery 215 Working Group, 1998) [39, 42, 45, 34, 28, 326,
322, 99].
En el sector sur de la llanura abisal de Iberia se ha interpretado, a partir de datos s´ısmicos,
la presencia de dos crestas de peridotitas, dispuestas en escalo´n y con un solape, en la direccio´n
E-O, de ma´s de 25 km (Beslier et al., 1993; Sawyer et al., 1994) [22, 269]. No se han encontrado
evidencias de que este desfase se deba a la actividad de fallas, lo que hace de este rasgo uno de
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los elementos ma´s enigma´ticos en la historia geolo´gica de este margen (Whitmarsh et al., 1996,
1998) [326, 322]. Adema´s, estas crestas son paralelas a las isocronas de expansio´n ocea´nica que se
observan ma´s al oeste y tienen una magnetizacio´n remanente dominante de declinacio´n creta´cica
[99], por lo que algunos autores sugieren que se pueden haber formado por expansio´n ocea´nica.
Tambie´n en la zona sur de la llanura abisal de Iberia, se identifica la anomal´ıa magne´tica M0
(∼121 Ma) a menos de 150 km hacia el oeste de la cresta de peridotitas, por lo que e´stas deben
tener una edad muy pro´xima a la de la anomal´ıa M0 [338]; esto ha sido confirmado por medio de
edades radiome´tricas (121-110 Ma) obtenidas de las peridotitas muestreadas durante el tramo 173
del ODP en esta regio´n [188].
Las masas de gabros que se observan intruyendo en el manto superior a ambos lados de la
cresta de peridotitas (es decir, tanto en la corteza ocea´nica normal como en la zona de transicio´n),
han sido exhumadas a lo largo de las fallas normales asociadas al rift mesozoico y, en ocasiones,
elevados y exhumados tambie´n por fallas de componente compresiva durante el Cenozoico, como
ocurre en el flanco noroeste de la regio´n de bancos submarinos (Scha¨rer et al., 1995) [273]. Segu´n
las dataciones radiome´tricas realizadas, estas masas de gabros parecen ser sin-tecto´nicas, anteriores
a la rotura continental (Feraud et al., 1988,1996; Scha¨rer et al., 1995, 2001) [116, 114, 273, 272].
Minshull et al. (2001) [206] estimaron que el espesor medio ma´ximo de fundido que se debio´ generar
en este margen antes del inicio de la expansio´n ocea´nica es de 2 km, que ser´ıa el compatible con
las velocidades s´ısmicas observadas y la inversio´n de datos magne´ticos. Esta cantidad de material
supondr´ıa que la capa superior de la zona de transicio´n tendr´ıa un 10 % de material procedente
de fusio´n parcial, lo que es compatible con observaciones como que los cuerpos magne´ticos tienden
a estar profundos en el basamento (Russell y Whitmarsh, 2003) [264] y que la capa inferior de la
zona de transicio´n, con velocidades s´ısmicas pro´ximas a los 7.5 km/s, tendr´ıa cerca de un 40 % de
materiales procedentes de la fusio´n parcial (Pe´rez-Gussinye´ et al., 2006) [231].
Los basaltos de la corteza ocea´nica ‘normal’ de la llanura abisal de Iberia cubren parcialmente
la peridotita serpentinizada y el gabro al oeste de la cresta de peridotitas (Kornprobst et al., 1988;
Malod et al., 1993; Charpentier et al., 1998) [155, 184, 70] y se engrosan mar adentro (Sibuet et
al., 1995; Whitmarsh et al., 1996) [276, 330].
2.2.6. Sismicidad y neotecto´nica
Para proporcionar una idea del nivel de sismicidad en el a´rea de trabajo, se ha estudiado el
cata´logo de terremotos del Instituto Geogra´fico Nacional en la zona de estudio, incluyendo tanto
eventos registrados instrumentalmente como pertenecientes al registro histo´rico. Una vez filtrados
los sismos por su error en la profundidad y su error epicentral, se han representado en la Figura
2.20. La magnitud de los eventos registrados en el margen continental del Galicia y su entorno es
muy baja, de entre 1 y 3,5 para la gran mayor´ıa de eventos (Figura 2.21). Son un total de 3.357
terremotos registrados, y sus profundidades focales rara vez superan los 30 km (Figura 2.21).
Como se puede observar en la Figura 2.20, la sismicidad en la regio´n es difusa y de magnitud
moderada. La distribucio´n de los eventos forma una banda groseramente ENE-OSO, y se han
registrado varios eventos con magnitud superior a 4. Sin embargo, la localizacio´n de los eventos en
esta regio´n esta´ mal constren˜ida debido sobre todo a una geometr´ıa poco apropiada en el disen˜o
de la red s´ısmica permanente (Dı´az et al., 2008) [86], ya que la mayor parte de los eventos han sido
registrados so´lo en estaciones s´ısmicas localizadas en la Pen´ınsula Ibe´rica.
En tierra, aparecen algunas agrupaciones de terremotos que han sido estudiadas en detalle, por
ejemplo, por Rueda y Mezcua (2001) [263] y Mart´ınez-Dı´az et al. (2002) [192]. En mar, distinguimos
tres grandes zonas sismoge´nicas, coincidentes con las identificadas anteriormente por Dı´az et al.
(2008) [86]:
· Una banda de eventos a lo largo de la estrecha franja de plataforma continental del margen
atla´ntico, con magnitudes en general inferiores a 4.
· Una agrupacio´n de terremotos al noreste de Cabo Ortegal, asociada con el margen convergente
del norte de Iberia.
· Una banda ENE-OSO de terremotos aproximadamente entre las latitudes 42ºN y 44ºN, con
varios eventos de magnitud superior a 5, que se extiende a lo largo de todo el margen conti-
nental del oeste de Galicia. Dı´az et al. (2008) identifican esta alineacio´n con la localizacio´n
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Figura 2.20: Distribucio´n de epicentros y mecanismos focales en el margen continental de Galicia representados
en funcio´n de la profundidad calculada para los hipocentros. Los datos utilizados se han filtrado del cata´logo del
Instituto Geogra´fico Nacional y corresponden tanto a terremotos histo´ricos como a todos los registrados en el per´ıodo
instrumental hasta 2009, sumando un total de 3.357 eventos registrados. Mecanismos focales procedentes de los
cata´logos de Stich et al. (2003) [290], Instituto Geogra´fico Nacional, CMT de Harvard , Med-Net e Instituto Andaluz
de Geof´ısica. Datos topo-batime´tricos procedentes del Atlas Digital GEBCO. Mapa realizado con la aplicacio´n
informa´tica Generic Mapping Tools (Wessel et al., 2013) [316].
Figura 2.21: Histogramas de distribucio´n de los terremotos registrados en el entorno del margen continental de
Galicia, en funcio´n de su magnitud (izquierda) y su profundidad (derecha). Datos procedentes del cata´logo comu´n
del Instituto Geogra´fico Nacional, para el periodo comprendido entre enero de 1900 y junio de 2015.
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aproximada del antiguo l´ımite de placas del Surco de King - Ascenso de Azores-Vizcaya -
Surco Norte de Iberia (Grimaud et al., 1982; Roest y Srivastava, 1991) [132, 261], relacio-
nando la sismicidad actual en el margen con ese antiguo l´ımite de placas, que se expresar´ıa
en la actualidad como una zona de debilidad.
Cabe destacar que Moreira (1991) [211] considera el entorno del banco de Galicia como una zona
generadora de maremotos; relaciona un evento de magnitud 5,6 con un pequen˜o maremoto que
afecto´ a las costas del noroeste de Iberia el 20 de junio de 1936, y menciona informaciones escasas
sobre otro maremoto acontecido en el an˜o 949 que afecto´ al norte de Portugal y la costa oeste de
Galicia. Los epicentros de los dos sismos generadores de sendos tsunamis estar´ıan situados en el
banco de Galicia.
En la Figura 2.20 se han incluido tambie´n los mecanismos focales de varios terremotos, calcu-
lados con los datos de los cata´logos de Stich et al. (2003) [290], del Instituto Geogra´fico Nacional,
de la base de datos CMT de Harvard, de Med-Net y del Instituto Andaluz de Geof´ısica. Las solu-
ciones obtenidas corresponden mayoritariamente a terremotos con epicentros en tierra, salvo uno
en mar, frente a la costa noroeste de de Galicia. Se observan dos tipos de mecanismos focales: de
falla normal o normal-direccional (con planos nodales de orientacio´n aproximada NO-SE y NE-SO
a NNO-SSE y OSO-ENE) y de desgarre ma´s o menos puro (con planos nodales de orientacio´n
groseramente ENE-OSO y NNE-SSO en los de desgarre de sentido lateral derecho, y ESE-ONO
y NNO-SSE para el desgarre en sentido lateral izquierdo localizado en la plataforma marginal de
Ortegal).
2.2.7. Campo de esfuerzos actual
Se han observado varios cambios en la direccio´n de convergencia entre A´frica y Eurasia durante
el Neo´geno: NNE desde el Oligoceno superior hasta el Mioceno inferior, NNO desde el Mioceno
medio hasta el Mioceno superior, y NO desde el Mioceno superior (De Vicente et al., 2008) [90].
Se asume que a partir del Mioceno superior, el re´gimen de desgarre en la Pen´ınsula Ibe´rica, con
direccio´n de ma´xima compresio´n NO-SE, se ha mantenido pra´cticamente de forma constante hasta
la actualidad (Galindo-Zald´ıvar et al., 1993; De Vicente et al., 1996, 2008; Herra´iz et al., 2000;
De Vicente, 2004) [124, 92, 90, 137, 88]. En el mapa de esfuerzos activos de la Pen´ınsula Ibe´rica
(Figura 2.22, Mun˜oz-Mart´ın et al., 2012 [220]), se observa co´mo el margen continental de Galicia
las trayectorias de ma´ximo esfuerzo horizontal var´ıan entre la direccio´n NO-SE en el margen
oeste, y la direccio´n NNO-SSE en el sector al noroeste de Galicia, y los modelos de re´gimen de
esfuerzos en la Pen´ınsula Ibe´rica (De Vicente et al., 2008; Olaiz et al., 2009) [90, 225] indican que
pra´cticamente la mayor parte del margen continental de Galicia se encuentra bajo un re´gimen de
esfuerzos transtensivo, encontrando la mitad sur de la cuenca Interior de Galicia y el sur de la
regio´n de bancos submarinos en un re´gimen de desgarre a transpresivo (Figura 2.23).
Los ana´lisis de mecanismos focales de terremotos y de fallas Plio-Cuaternarias en la Pen´ınsula
Ibe´rica indican una gran variedad en el tipo de fallas en la zona del noroeste (Ramı´rez et al.,
1998; Herra´iz et al., 2000; Stich et al., 2003) [244, 137, 290], coherente con un campo de esfuerzos
regional de re´gimen medio de desgarre (De Vicente et al., 2008) [90]. En la regio´n noroeste de
Iberia se observa adema´s una variacio´n de los esfuerzos de norte a sur, teniendo una componente
compresiva al sur del sector y extensiva en el norte (en la mayor parte de Galicia). Bajo el re´gimen
de esfuerzos actual en el entorno de Galicia, con ma´xima compresio´n en direccio´n NO-SE, se
favorece la actividad de fallas normales de direccio´n NO-SE, pero tambie´n de fallas de desgarre
NNE-SSO (sentido lateral izquierdo) y ESE-ONO (sentido lateral derecho), y de fallas inversas
secundarias de direccio´n NE-SO [90] (Figura 2.24. Ver Figura 2.20).
2.3. Estudios geof´ısicos previos
Black et al. (1964) [27] fueron los primeros en estudiar el a´rea del banco de Galicia por medio
de te´cnicas batime´tricas y geomagne´ticas, s´ısmica de reflexio´n y dragas. As´ı, mostraron co´mo estos
bancos submarinos no magne´ticos eran probablemente bloques de corteza continental colapsados.
A partir de este momento se comienza a explorar de forma ma´s intensiva el margen occidental de la
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Figura 2.23: Mapa del re´gimen de esfuerzos activos de la Pen´ınsula Ibe´rica interpolado a una malla regular
de 10’ de grado (De Vicente et al., 2008; Olaiz et al., 2009) [90, 225] y actualizado a la fecha de 01/03/2015
(https://www.ucm.es/tectonofisica-aplicada).
Figura 2.24: Fallas activas y dominios de paleoesfuerzos en el extremo NO de Iberia durante el la orogenia pirenaica
(Eoceno-Oligoceno). En el dominio pirenaico predominan estructuras relacionadas con la convergencia N-S entre
Iberia y Eurasia, mientras que en el dominio atla´ntico la direccio´n de ma´xima compresio´n es NO-SE. Modificado de
De Vicente et al. (2008) [90].
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Figura 2.25: Mapa de anomal´ıa de Aire Libre del Golfo de Vizcaya y parte del margen continental del oeste de
Galicia, modificado de Bacon y Gray (1970) [14]. Contornos cada 25 mGal.
Pen´ınsula Ibe´rica, donde se han desarrollado varios tramos del Deep Sea Drilling Project (DSDP)
y el Ocean Drilling Project (ODP).
A continuacio´n se resumen algunos de los trabajos de mayor relevancia, de cara a esta investi-
gacio´n, llevados a cabo con anterioridad por otros autores en la zona de estudio y que no se han
mostrado con anterioridad en esta memoria.
2.3.1. Gravimetr´ıa
El primer estudio gravime´trico en el entorno del margen continental de Galicia es el realizado
por Bacon y Gray (1969) [15], ampliado posteriormente hacia el este del Golfo de Vizcaya por
Bacon y Gray (1970) [14]. Consiste en la elaboracio´n de un mapa de anomal´ıa de Aire Libre del
Golfo de Vizcaya y parte del margen continental del oeste de Galicia, hasta las proximidades de la
regio´n de bancos submarinos (Figura 2.25). En e´l identifican una serie de mı´nimos gravime´tricos
que relacionan con el efecto de borde debido a la proximidad al continente y con la descompensacio´n
isosta´tica local de las acumulaciones sedimentarias del pie del talud.
Como parte de los trabajos desarrollados en el tramo 47 del DSDP, los componentes del Groupe
Galice (1979) [133] realizan un levantamiento de anomal´ıa gravime´trica de Aire Libre en el margen
oeste y noroeste de Galicia. A partir de este mapa distinguen diferentes dominios (Figura 2.26):
1. El banco de Galicia, correspondiente a un marcado ma´ximo de anomal´ıa de Aire Libre (A).
2. La cuenca Interior de Galicia, caracterizada por valores negativos y con un gradiente muy
marcado hacia el oeste, al aproximarse al banco de Galicia (B).
3. Al norte del banco de Galicia, se identifica una anomal´ıa de Aire Libre muy negativa con
orientacio´n NE-SO (C), que se extiende hacia el surco norte de Iberia, y que relacionan con
una fosa generada durante la compresio´n Cenozoica (Le Pichon y Sibuet, 1971) [167].
4. La llanura abisal de Iberia presenta anomal´ıas ligeramente negativas y de gran extensio´n que
les hacen descartar la presencia de una estructura compresiva como la que se observa hacia
el norte del margen (D).
Trabajos posteriores como el de A´lvarez-Marro´n et al. (1997) [7] presentan varios modelos gravime´-
tricos, uno de ellos realizado sobre la l´ınea IAM-12 (Figura 2.27, ver situacio´n en la Figura 2.32).
Estos modelos esta´n basados en s´ısmica de refraccio´n y realizados a partir de datos de anomal´ıa de
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Figura 2.26: Mapa de anomal´ıa de Aire Libre del Golfo de Vizcaya y parte del margen continental de Galicia,
modificado de Groupe Galice (1979) [133]. Contornos cada 25 mGal. La l´ınea gruesa de trazos indica los l´ımites
entre dominios (ver explicacio´n el el texto).
Figura 2.27: Modelo gravime´trico realizado a partir del perfil de s´ısmica de refraccio´n IAM-12. Las barras indican
el rango de valores de gravedad dentro de una desviacio´n esta´ndar del perfil promedio. Modificado de A´lvarez-Marro´n
et al. (1997) [7]. Ver situacio´n en la Figura 2.32.
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Figura 2.28: Hoja oficial del mapa de anomal´ıas gravime´tricas de Aire Libre del margen continental de Galicia
(Mart´ın Da´vila et al., 2012) [189].
Aire Libre derivada de altimetr´ıa espacial, y sirven de apoyo para la descripcio´n de la estructura
profunda del margen continental del norte de Iberia que modelan a partir de datos s´ısmicos.
Como parte de la publicacio´n de los mapas generales del Plan ZEEE en el margen continental
de Galicia (Mart´ın Da´vila et al., 2012 [189]), se incluyeron las hojas oficiales de anomal´ıas gra-
vime´tricas de Aire Libre y de Bouguer, con una resolucio´n de 3 millas na´uticas y a escala 1:500.000
(Figuras 2.28 y 2.29).
2.3.2. Geomagnetismo
A lo largo de las u´ltimas de´cadas se han publicado varios mapas de anomal´ıas geomagne´ticas
en el Atla´ntico Norte. Trabajos relevantes son los de Verhoef et al. (1986) [310], Srivastava y otros
(Srivastava y Tapscott, 1986 [287]; Srivastava y Verhoef, 1992 [288]; Srivastava et al., 2000 [286]),
orientados a la reconstruccio´n cinema´tica de la evolucio´n del Atla´ntico Norte.
En el marco del proyecto del World Digital Magnetic Anomaly Map (WDMAM), se han publi-
cado varias mallas globales de anomal´ıas geomagne´ticas. La versio´n ma´s reciente disponible tienen
una resolucio´n de 2 minutos de arco (Maus et al., 2009 [202]; Quesnel et al., 2009 [242]).
Como parte de la publicacio´n de los mapas generales del Plan ZEEE en el margen continental
de Galicia (Mart´ın Da´vila et al., 2012 [189]), se publico´ la hoja oficial de anomal´ıas geomagne´ticas,
con una resolucio´n de 1 milla na´utica y a escala 1:500.000 (Figura 2.30).
A una escala regional, Catala´n et al. (2015) [68] han publicado una malla del margen continental
del oeste de Iberia con una resolucio´n de 6*6 km, derivada de la base de datos empleada para la
segunda versio´n del WDMAM publicado por Quesnel et al. (2009) [242]. El mapa resultante se
muestra en la Figura 2.31. Esta malla de anomal´ıas incluye, adema´s de la informacio´n geomagne´tica
de las bases de datos mundiales, la adquirida por el Plan ZEEE, y en su elaboracio´n se ha realizado
una nivelacio´n espec´ıfica para la zona de trabajo.
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Figura 2.29: Hoja oficial del mapa de anomal´ıas gravime´tricas de Bouguer del margen continental de Galicia
(Mart´ın Da´vila et al., 2012) [189].
2.3.3. S´ısmica de refraccio´n
Han sido varios los trabajos desempen˜ados en el margen continental de Galicia con la intencio´n
de modelar su estructura profunda a partir de te´cnicas s´ısmicas de refraccio´n. En la Figura 2.32
se muestra la situacio´n de los perfiles s´ısmicos de refraccio´n profunda de mayor relevancia para el
desarrollo de esta investigacio´n.
En general, la mayor´ıa de los trabajos se han enfocado hacia el estudio de la estructura extensiva
del margen, de modo que gran parte de los perfiles s´ısmicos desarrollados en mar tienen una
orientacio´n ma´s o menos E-O. De e´stos, algunos de los modelos se han mostrado ya a lo largo de
este cap´ıtulo al explicar las caracter´ısticas de la cuenca Interior de Galicia (Figura 2.17) (Pe´rez-
Gussinye´ et al., 2003) [232] y de la zona de transicio´n entre corteza continental y ocea´nica (Figura
2.18) (Sibuet et al., 1995) [276]. En ellos, como en el modelo de velocidad+densidad realizado a
partir de la l´ınea s´ısmica IAM-11 (Figura 2.33) (Gonza´lez et al., 1999) [130], y en el modelo de
velocidades s´ısmicas del perfil IAM-9 (Whitmarsh et al., 2001) [327], realizado ma´s al sur en la
llanura abisal de Iberia (Figura 2.34), se suele observar la estructura extensiva mesozoica, con
los bloques de basamento basculados que dan lugar a estructuras de graben y semigraben y una
superficie de la Moho que se encuentra a menor profundidad en las regiones de la cuenca Interior
de Galicia (Figura 2.17) y de la zona de transicio´n entre corteza continental y ocea´nica, donde
adema´s se suele observar modelado un nivel inferior de corteza de alta velocidad (Figuras 2.18 y
2.34).
En la zona de estudio, so´lo el perfil IAM-12 (A´lvarez-Marro´n et al., 1997; Ferna´ndez-Viejo et
al., 1998) [7, 118], en el margen norte de Galicia (ver localizacio´n en la Figura 2.32, y modelo
gravime´trico en la Figura 2.27), y el perfil ISE-9 de Clark et al. (2007) [78], realizado en el margen
oeste de Galicia (ver Figuras 2.32 y 2.35) tienen una orientacio´n N-S, ma´s adecuada para observar
las posibles estructuras relacionadas con la compresio´n cenozoica. Clark et al. (2007) [78] mode-
lan en su trabajo una estructura cortical N-S de grandes bloques basculados limitados por fallas
normales, formando un ‘mega-deslizamiento’ de escala cortical. Esto les lleva a interpretar una
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Figura 2.30: Hoja oficial del mapa de anomal´ıas geomagne´ticas del margen continental de Galicia (Mart´ın Da´vila
et al., 2012) [189].
extensio´n de direccio´n NE-SO entre el Tito´nico (Jura´sico superior) y el Valanginiense (Creta´cico
inferior) y de similar magnitud a la acontecida durante el proceso de rift mesozoico, de direccio´n
aproximadamente E-O.
2.3.4. S´ısmica de reflexio´n
Son numerosos los estudios realizados a partir de datos s´ısmicos de reflexio´n en el entorno del
margen continental de Galicia. La mayor parte de ellos han estado dirigidos a la interpretacio´n de
la evolucio´n estratigra´fica del margen, en ocasiones con el apoyo de dragas y sondeos, como es el
caso de los trabajos del Groupe Galice (1979) [133] y Mauffret y Montadert (1987) [200]. En la
Figura 2.36 se muestra la situacio´n de los perfiles s´ısmicos de reflexio´n de mayor relevancia para
el desarrollo de esta investigacio´n.
2.3.4.1. Sismoestratigraf´ıa
Los componentes del Groupe Galice [133] son los primeros en presentar una estratigraf´ıa acu´stica
bastante completa, realizada a partir de perfiles s´ısmicos en el a´rea de los bancos de Galicia y
Vigo y datos de dragas y sondeos del DSDP (Sondeo 398). En general, observan una correlacio´n
entre bajos batime´tricos y altos del basamento, salvo en el caso del banco de Vigo, que en su
parte central tiene una secuencia sedimentaria bastante espesa. Mauffret y Montadert (1987) [200]
proponen una modificacio´n sobre la sismoestratigraf´ıa propuesta por el Groupe Galice (1979) [133],
a partir de perfiles s´ısmicos calibrados con los resultados del DSDP y los del Tramo 103 del
ODP. Posteriormente, Murillas et al. (1990) [221] vuelven a describir estas formaciones y algunas
reflexiones ma´s profundas con la misma nomenclatura que Mauffret y Montadert (1987) [201]. Ma´s
recientemente, Ercilla et al. (2008) [109] han realizado una revisio´n de la sismoestratigraf´ıa de la
regio´n. En el Cuadro 2.2 se muestra un resumen comparativo entre las unidades sismoestratigra´ficas
identificadas por cada grupo de investigadores. Las velocidades de cada unidad var´ıan segu´n los
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Figura 2.31: Mapa de anomal´ıas magne´ticas escalares en el margen occidental de Iberia, a 6 km de resolucio´n.
Isol´ıneas cada 200 nT. En l´ınea discontinua blanca se representa el Madeira Tore Rise. ES: espolo´n de Extremadura,
GoB: banco de Gorringe, GB: banco de Galicia, WB: bancos orientales, TP: llanura abisal del Tajo. En trazo
blanco discontinuo se representa la anomal´ıa J (etiquetada con esa letra). Las alineaciones magne´ticas negativas
son representadas mediante l´ıneas discontinuas negras, mientras las alineaciones positivas han sido representadas
mediante l´ıneas punteadas blancas. Tomado de Catala´n et al. (2015) [68].
autores. En el caso de los valores de espesor sedimentario obtenidos por Ercilla et al. (2008)
[109] en milisegundos, se ha hecho una conversio´n estimativa a metros empleando las velocidades
de transmisio´n de ondas s´ısmicas calculadas por Murillas et al. (1990) [221] para las mismas
unidades. La interpretacio´n sismoestratigra´fica realizada por Wilson et al. (1996, 2001) [334, 333]
difiere bastante de las que ya hemos mencionado, lo que puede estar justificado por el hecho de
que sus trabajos se centraron exclusivamente en la zona de la llanura abisal de Iberia.
A modo de s´ıntesis, las unidades sismoestratigra´ficas que distinguimos en el margen continental
de Galicia son las que se describen a continuacio´n (ver Cuadros 2.2 y 2.3 y Figuras 2.37 y 2.38):
· Unidad 1 : V = 1,1 - 2,2 km/s, segu´n autores. Del Eoceno superior a la actualidad. Los com-
ponentes del Groupe Galice (1979) [133] distinguieron en esta formacio´n dos miembros pero,
ma´s tarde, Mauffret y Montadert (1987) [200] la subdividen en tres secuencias. Posteriormen-
te, Murillas et al. (1990) [221] vuelven a distinguir so´lo dos secuencias: la 1A, que engloba a la
1A y la 1B de Mauffret y Montadert (1987) [200], y la 1B, que equivale a la 1C de Mauffret y
Montadert (1987) [201]. Ercilla et al. (2008) [109] consideran una sola unidad, sin distincio´n
de secuencias. Siguiendo la descripcio´n de Mauffret y Montadert (1987) [200] para esta Uni-
dad 1, la secuencia superior (1A) tiene buena continuidad, esta´ ampliamente distribuida y es
de amplitud variable; se trata de sedimentos pela´gicos con contenido uniforme de carbonato
y turbiditas, del Mioceno superior a recientes. La secuencia 1A es acu´sticamente transpa-
rente o con reflectores ligeramente planoparalelos y cubre la topograf´ıa anterior, mientras
que su estratificacio´n interior y su superficie superior (el fondo marino actual) son planas y
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Figura 2.32: Mapa batime´trico sobre el que se muestra la situacio´n de las l´ıneas s´ısmicas de refraccio´n de ma´s
relevancia para esta investigacio´n.
Figura 2.33: Modelo de velocidad+densidad a lo largo de la l´ınea s´ısmica IAM-11. Las distancias esta´n referidas
a la l´ınea de costa. Ver localizacio´n en la Figura 2.32. Modificado de Gonza´lez et al. (1999) [130].
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Figura 2.34: Modelo de velocidades a lo largo del perfil s´ısmico IAM-9, realizado a partir del trabajo de Dean et
al. (2000) [94], basado en las observaciones realizadas en 13 hidro´fonos y sismo´grafos de fondo ocea´nico (numerados
y sen˜alizados con tria´ngulos negros sobre la superficie del fondo). R3, R4 y J corresponden a las dos crestas de
peridotita desfasadas identificadas en esta regio´n y a la anomal´ıa magne´tica J, respectivamente [327].
Figura 2.35: Izquierda: Modelo de velocidades a lo largo del perfil s´ısmico ISE-9; la localizacio´n de los OBS
se muestra como c´ırculos negros sobre el perfil. Derecha: Interpretacio´n de la l´ınea de s´ısmica de reflexio´n ISE-9
superpuesta al modelo de velocidades anterior. Modificado de Clark et al. (2007) [78]. Ver localizacio´n del perfil en
las Figuras 2.32 y 2.36.
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Figura 2.36: Mapa batime´trico sobre el que se muestra la situacio´n de las l´ıneas s´ısmicas de reflexio´n de ma´s
relevancia para esta investigacio´n.
horizontales en la llanura abisal. La secuencia intermedia 1B tiene continuidad moderada y
amplitud variable, y la 1A se apoya sobre ella generando una disconformidad hacia el este
(hacia el oeste, sobre la llanura abisal, tiene una relacio´n de conformidad y onlap sobre la
secuencia 1C). La secuencia 1B, del Oligoceno-Mioceno, es dif´ıcil de diferenciar de la 1A
hacia el este. La secuencia 1C presenta reflectores con buena continuidad y gran amplitud
en la zona proximal de la llanura abisal y una continuidad ma´s moderada en la parte distal;
se le otorga una edad oligocena. Depositada sobre una superficie pra´cticamente plana, la
secuencia 1C esta´ limitada en la parte inferior por uno o ma´s reflectores muy marcados. En
algunos lugares, normalmente cerca de altos del basamento, la secuencia 1C forma crestas
sedimentarias, probablemente formadas por corrientes de contorno (Figura ) (Murillas et al.,
1990) [221]. Hay fluctuaciones en el contenido de carbonato, por lo que la densidad y veloci-
dad son variables. En general, la Unidad 1 se puede presentar cubriendo unidades anteriores,
en cuerpos de erosio´n-deposicio´n, como depo´sitos de fondo de valle, con superficies internas
de erosio´n, como depo´sitos de movimiento en masa, o formando contornitas (Ercilla et al.,
2008) [109].
· Unidad 2 : V = 2,2 - 2,8 km/s, segu´n autores. Del Senoniense al Eoceno medio. Separada
de la Unidad 1 por una fuerte inconformidad hacia el techo. Hacia la parte proximal de la
llanura abisal, presenta reflectores planoparalelos con buena continuidad y gran amplitud,
aunque hay algunos canales que la cortan en la parte superior, indicando un evento erosivo
que se deduce tambie´n por la presencia de cun˜as sedimentarias al pie de escarpes. Hacia
la zona distal de la llanura abisal, disminuyen la continuidad y la amplitud de la Unidad
2, que se ve afectada adema´s por fracturacio´n sin-sedimentaria. Litolo´gicamente, se trata
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de arcillas rojas y creta con nanofo´siles del Campaniense-Eoceno (Sibuet et al., 1979) [279],
aunque estas litolog´ıas pueden variar hacia zonas distales. La Unidad 2 se presenta en cuerpos
sedimentarios similares a los de la Unidad 1 (Ercilla et al., 2008) [109].
· Unidad 3 : V = 2,3 - 3,1 km/s, segu´n autores. Esta´ separada de la Unidad 2 por un gran
hiato sedimentario que supone una fuerte disconformidad, datada en Cenomaniense medio
(Groupe Galice, 1979) [133]. Representa la secuencia de esquistos negros t´ıpicos del Albiense-
Cenomaniense. Tiene facies s´ısmica transparente en la parte proximal de la llanura abisal;
en la cuenca Interior de Galicia no siempre muestra la t´ıpica facies transparente, sino que
puede presentar reflectores planoparalelos e incluyendo localmente niveles muy reflectivos
(Murillas et al., 1990) [221]; en la zona de transicio´n entre corteza continental y corteza
ocea´nica, tiene un cambio lateral de facies s´ısmica, de transparente a difractiva, lo que puede
ser resultado de la deformacio´n tecto´nica durante el Cenozoico (Murillas et al., 1990) [221].
Hacia la zona distal, las Unidades 2 y 3 esta´n en relacio´n de paraconformidad y se ven
afectadas por fracturacio´n sin-sedimentaria. La Unidad 3 rellena depresiones o surcos entre
los bloques basculados, pero con rasgos post-tecto´nicos de sedimentacio´n sobre superficie
irregular (Murillas et al., 1990) [221].
· Unidad 4 : V = 3,0 - 3,8 km/s, segu´n autores. Separada de la Unidad 3 por la disconformidad
de ruptura del Aptiense superior, que da un reflector muy marcado. Se trata de depo´sitos
sin-tecto´nicos de edad Hauteriviense-Aptiense, consistentes en carbonatos en gradacio´n hacia
areniscas turbid´ıticas no calca´reas y sedimentos detr´ıticos. Tiene facies s´ısmicas que van de
cao´ticas a bien estratificadas. En la cuenca Interior de Galicia tiene facies transparente y
puede alcanzar grandes espesores en comparacio´n con las unidades ma´s jo´venes, y no muestra
evidencias de una actividad tecto´nica relevante en esta zona durante su deposicio´n; ma´s hacia
el oeste, rellena surcos estrechos entre bloques del basamento, y los reflectores indican una
deposicio´n simulta´nea al basculamiento de los bloques de falla, aunque puede tener relacio´n
de onlap sobre alguna pendiente anterior.
· Unidad 5 : V = 4,0 - 4,7 km/s, segu´n autores. Constituida principalmente por areniscas
y arcillas del Valanginiense-Hauteriviense (Boillot et al., 1985) [44]. Hacia el suroeste del
banco de Galicia, Mauffret y Montadert (1987) [200] la definieron como sin-tecto´nica. En la
cuenca Interior de Galicia, esta formacio´n rellena las partes ma´s profundas de los graben o
semigraben. Esta´ separada de la Unidad 4 por una fuerte disconformidad. Tiene facies casi
transparente, difractiva o consistente en reflexiones distorsionadas de baja frecuencia y gran
amplitud que podr´ıan relacionarse con depo´sitos sin-tecto´nicos. En algunas zonas de la cuenca
Interior de Galicia se han descrito deslizamientos gravitacionales, al pie de escarpes de falla,
contempora´neos con esta formacio´n (Murillas et al., 1990; Ercilla et al., 2008) [221, 109]. En
el trabajo del Groupe Galice (1979) no se identifica esta unidad sismoestratigra´fica, y Ercilla
et al. (2008) [109] la datan como Jura´sico superior - Hauteriviense.
· Unidad 6 : V = 5,4 km/s (Murillas et al., 1990) [221]. Datada en Tito´nico-Berriasiense, aun-
que podr´ıa ser ma´s antigua, ya que se han encontrado areniscas que datan probablemente del
Tria´sico (Mougenot et al., 1985) [212]. Se trata de un grupo de reflexiones de gran amplitud,
baja frecuencia y continuidad moderada. Su techo esta´ formado por la plataforma carbona-
tada del Jura´sico superior t´ıpica del margen de Iberia (Black et al., 1964; Dupeuble et al.,
1976; Boillot et al., 1979; Mougenot et al., 1985) [27, 102, 29, 212], que puede estar apoyada
directamente sobre el basamento (Boillot et al., 1985) [44]. En la cuenca Interior de Galicia
se observa esta unidad afectada por una intensa fracturacio´n. No se ha identificado en la zona
de transicio´n entre corteza continental y corteza ocea´nica ni en el banco de Galicia (Murillas
et al., 1990) [221].
· Unidad 7 : Datada en Oxfordiense-Kimmeridgiense. Mauffret y Montadert (1988) [201] la
identificaron como un intervalo con facies s´ısmica cao´tica o transparente por debajo de la
Unidad 6, y Murillas et al. (1990) [221] identifican una secuencia similar en la cuenca Interior
de Galicia. Esta unidad podr´ıa ser la respuesta a un episodio extensivo pre-Tito´nico. Muri-
llas et al. (1990) [221] dan tres posibles interpretaciones para el origen de este conjunto de
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Figura 2.38: L´ınea de s´ısmica de reflexio´n GP 11, localizada en el margen profundo de Galicia e interpretada por
Mauffret y Montadert (1988).
reflexiones: (1) Secuencias sedimentarias del Jura´sico medio o inferior o incluso del Tria´sico,
probablemente formando parte de una plataforma carbonatada extensa; (2) Sedimentos pa-
leozoicos; (3) Rasgos internos del basamento de origen no sedimentario, tales como superficies
de cabalgamiento o de detachment.
· Basamento acu´stico: Presenta generalmente facies difractivas. Su techo forma una superficie
irregular y de marcado relieve, y en ocasiones se observa estructurado formando una fuerte
inconformidad con los sedimentos que tiene por encima (p. ej., Murillas et al., 1990 [221]).
Puede llegar a aflorar en el fondo marino. Se presenta fracturado formando bloques bascu-
lados, que a veces tienen la parte superior aplanada, posiblemente como efecto de la erosio´n
(Mauffret y Montadert, 1987) [200].
En la cuenca Interior de Galicia, la laminacio´n inclinada observada en las Unidades 1 y 2 indica,
al menos localmente, una direccio´n general de transporte sedimentario hacia el suroeste, desde la
cuenca Interior de Galicia hacia la llanura abisal de Iberia (Murillas et al., 1990) [221].
Si se trata de extender las correlaciones realizadas entre estas formaciones hacia el Golfo de
Vizcaya, se observa que las Unidades 1, 2 y 3 del margen oeste de Iberia son groseramente las
mismas que las Unidades 1, 2 y 3 identificadas en el Golfo de Vizcaya. La Unidad 4 del margen
occidental de Galicia no se ha podido correlacionar con ninguna del Golfo de Vizcaya (Murillas et
al., 1990) [221].
2.3.4.2. Geometr´ıa del techo del basamento
Cuando la densidad de perfiles s´ısmicos lo permite, es posible elaborar mapas de espesor de
sedimentos (o mapas de isopacas), y de profundidad del techo del basamento. En la literatura es
posible encontrar varios ejemplos calculados en el margen continental de Galicia. De entre ellos
cabe destacar el mapa de isopacas para el intervalo Paleoceno - Eoceno en el margen noroeste
de Galicia (Figura 2.39) elaborado por Grimaud et al. (1982) [132], en el que los depocentros
ma´s importantes se observan en la llanura abisal de Vizcaya, yuxtapuestos al frente compresivo
del margen continental, estando el mayor de ellos localizado al pie de las plataformas marginales
al noroeste de Galicia. Tambie´n es un trabajo destacable el mapa de la superficie del techo del
basamento publicado por Sibuet et al. (1987) [277] para una zona al suroeste del banco de Galicia
(Figura 2.40), as´ı como el realizado por Malod et al. (1993) [184] para el entorno del banco de
Galicia (Figura 2.41).
2.3.5. Batimetr´ıa multihaz
Desde la de´cada de los ’70, se han publicado varias cartas batime´tricas generales del Atla´ntico
Noreste, entre ellas las de Laughton et al. (1975) [165] y Lallemand et al. (1985) [161]. Cabe
destacar la recopilacio´n de informacio´n batime´trica realizada por Sibuet (2004), que incluye las
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Figura 2.39: Mapa de isocronas para el intervalo Paleoceno - Eoceno en el margen noroeste de Galicia, tomado
de Grimaud et al. (1982) [132]. Contornos cada 0.2 s de tiempo de ida y vuelta de ondas s´ısmicas (TWTT).
Figura 2.40: Mapa de isobatas de la superficie de los bloques de basamento basculados al suroeste del banco de
Galicia. Contornos cada 500 m, etiquetados en kilo´metros (nu´meros grandes) y en metros (nu´meros pequen˜os). Los
puntos negros, etiquetados en negrita, muestran la localizacio´n de los sondeos realizados durante el tramo 103 del
ODP. Tomado de Sibuet et al. (1987) [277].
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Figura 2.41: Mapa de isocronas al techo del basamento en el entorno del banco de Galicia. Tomado de Malod et
al. (1982) [184]. Contornos cada 4 de´cimas de segundo de tiempo de ida y vuelta de ondas s´ısmicas (TWTT).
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zonas de levantamiento con ecosonda multihaz disponibles hasta el momento (Figura 2.42) y que
tiene una resolucio´n de 1 km.
En determinadas a´reas de intere´s de la zona de estudio de esta investigacio´n, se han publicado
algunos levantamientos batime´tricos sistema´ticos realizados con ecosondas multihaz, pero abarcan-
do en general extensiones relativamente pequen˜as. Tal es el caso, por ejemplo, del levantamiento
batime´trico realizado por Sibuet et al. (1987) [277] al sur del banco de Galicia, o del llevado a cabo
por Ercilla et al. (2006) [108] en la zona de hundimiento del buque Prestige, tambie´n al sur del
banco de Galicia.
El levantamiento hidrogra´fico realizado en el marco del Plan ZEEE (Mart´ın Da´vila et al.,
2012) [189] ofrece una batimetr´ıa que cubre la totalidad del margen continental de Galicia con una
elevada resolucio´n (Figura 2.43), y es el de mayor calidad disponible en la zona de estudio. De forma
complementaria, (Mart´ın Da´vila et al., 2012) [189] junto a la hoja batime´trica publicaron un mapa
general de reflectividad acu´stica (Figura 2.44) realizado a partir de la informacio´n de reflectividad
del fondo ocea´nico que se adquiere de forma simulta´nea a la toma de datos batime´tricos, a razo´n
de un valor de reflectividad por cada haz de sonido. Esta informacio´n complementaria que ofrece
como resultado el Plan ZEEE, abre la posibilidad de realizar una interpretacio´n cualitativa del
tipo de fondo, ya que la reflectividad depende de la interaccio´n de la energ´ıa del eco con la textura
y las caracter´ısticas del fondo ocea´nico (fundamentalmente de la rugosidad y la densidad).
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Figura 2.43: Hoja oficial del mapa batime´trico del margen continental de Galicia, publicada por el Plan ZEEE
(Mart´ın Da´vila et al., 2012) [189].
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Figura 2.44: Hoja general del mapa de reflectividad del margen continental de Galicia, publicada por el Plan
ZEEE (Mart´ın Da´vila et al., 2012) [189].
Cap´ıtulo 3
Metodolog´ıa y te´cnicas
Este cap´ıtulo presenta las cuestiones que se pretende abordar en el desarrollo del presente traba-
jo de investigacio´n, con una presentacio´n de la metodolog´ıa que se va a desarrollar. A continuacio´n,
se exponen las te´cnicas experimentales que se han utilizado y sus fundamentos. Ma´s adelante, en
el Cap´ıtulo 4, se describira´ co´mo se han aplicado estas te´cnicas experimentales para la consecucio´n
de los objetivos planteados.
3.1. Metodolog´ıa
Se denomina Me´todo Cient´ıfico al conjunto de procedimientos que permiten llegar desde la
formulacio´n de una pregunta hasta el desarrollo de una teor´ıa. Debemos formular, por tanto, la
pregunta que da inicio a la presente investigacio´n:
¿Cua´l es la evolucio´n geodina´mica
del margen continental de Galicia?
El margen continental del oeste de Galicia es el margen de rift pobre en magma ma´s estudiado
en el planeta. Esto es debido en buena parte a la escasa sedimentacio´n que tiene lugar en e´l, lo
que facilita en gran medida la planificacio´n de estudios s´ısmicos y la perforacio´n de sondeos para
el estudio de la estructura del basamento. Dadas sus especiales caracter´ısticas, y tal vez tambie´n
por ser el ma´s estudiado, se le considera el arquetipo de margen de rift pobre en magma.
Puesto que la mayor´ıa de los trabajos de investigacio´n se han centrado exclusivamente en
este cara´cter extensivo del margen, estimamos que, en cierto modo, se ha obviado la componente
compresiva de esta regio´n en relacio´n con la transicio´n hacia el margen convergente del norte de
Iberia, estudiada so´lo en contadas ocasiones y a una escala relativamente superficial (p. ej., Grimaud
et al., 1982; Boillot y Malod, 1988 , Mun˜oz et al., 2003 y Va´zquez et al., 2008) [132, 40, 218, 312].
En resumen, en la actualidad se considera que el margen continental al oeste de Galicia es
un margen fundamentalmente extensivo con una estructura profunda bastante bien definida y
un factor de estiramiento bien constren˜ido (p. ej., Whitmarsh et al., 1996, Gonza´lez et al., 1999 y
Pe´rez-Gussinye´ et al., 2003) [330, 130, 232]. Sin embargo, a esta deformacio´n extensiva del margen,
se le superpone una componente compresiva cuya magnitud ha sido escasamente cuantificada
(Montadert et al., 1974; Boillot et al., 1979; Boillot y Malod, 1988) [209, 29, 40].
No obstante, encontramos cuestiones que distan de estar claramente definidas y que au´n hoy son
objeto de controversia. Por una parte, esta´ el origen estructural de los complejos rasgos morfolo´gicos
que se observan en este margen continental, como son la elevacio´n relativa de la regio´n de bancos
submarinos y las plataformas marginales al noroeste de Galicia, y la estructura de la transicio´n del
margen oeste (fundamentalmente extensivo) al margen norte (compresivo) de Galicia, y el papel
que desempen˜a el control estructural de la fa´brica tecto´nica previa en la evolucio´n geodina´mica del
margen continental gallego.
Sobre la presencia de la regio´n de bancos submarinos, se han propuesto a lo largo del tiempo
varias teor´ıas que tratan de explicar esta elevacio´n relativa, pero fundamentalmente se piensa
que se trata de horst formados durante el proceso de rift creta´cico y que, o bien subsidieron
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so´lo ligeramente a partir de entonces (p. ej., Montadert et al., 1974, Boillot et al., 1979, Boillot
y Malod, 1988) [209, 29, 40], o bien fueron reactivados y levantados en mayor o menor medida
durante la compresio´n terciaria (p. ej., Boillot y Capdevila, 1977 , Boillot et al., 1979, Grimaud
et al., 1982; Va´zquez et al., 2008) [33, 29, 132, 312]. En cuanto al relieve de las plataformas
marginales localizadas al noroeste de Galicia, Murillas et al. (1990) lo achacaron a la reactivacio´n,
durante la compresio´n alpina, de cuencas tipo graben originadas igualmente durante el proceso de
rift. Aunque se ha llegado a cuantificar un levantamiento relativo, relacionado con la compresio´n
alpina, de hasta 3000 m en la regio´n de bancos submarinos (Boillot et al., 1979) [29], en esta parte
del margen continental de Iberia no se han ofrecido anteriormente cifras sobre el acortamiento
horizontal asociado a la deformacio´n compresiva durante el Cenozoico.
Respecto a la transicio´n estructural entre los ma´rgenes oeste y norte de Galicia, la proximidad
al punto triple que dio origen a la apertura simulta´nea de la cuenca ocea´nica en el Atla´ntico y
el golfo de Vizcaya, genera en el margen de Galicia una compleja interferencia de estructuras que
condiciona posteriormente la deformacio´n alpina en esta parte del margen continental de Iberia.
Esta transicio´n estructural no ha sido analizada en detalle con anterioridad.
Por otra parte, existe una cierta falta de definicio´n sobre el l´ımite entre el dominio continental
y el ocea´nico. Uno de los rasgos destacables en el margen continental al oeste de Galicia es la
presencia de una zona extensa de transicio´n entre la corteza continental y la ocea´nica. En esta zona
de transicio´n se ha identificado una corteza anormalmente delgada y de composicio´n ultrama´fica
que se estrecha de sur a norte, llegando a ser inexistente en el flanco norte del a´rea de bancos
submarinos, y cuyo origen ocea´nico o subcontinental es muy discutido (p. ej., Sibuet et al., 1995,
Whitmarsh y Sawyer, 1996 y Louden y Chian, 1999) [276, 329, 179]. Generalmente, el l´ımite
entre el dominio continental y el ocea´nico se ha establecido f´ısicamente sobre la cresta de manto
serpentinizado que bordea la zona de transicio´n en la zona ma´s distal, basa´ndose en criterios
sedimentolo´gicos (Boillot et al., 1989) [41]. Sin embargo, esta definicio´n del l´ımite entre ambos
dominios tambie´n es discutible y parece no ser la ma´s adecuada para algunos autores (Boillot y
Froitzheim, 2001) [37]. En cambio, la transicio´n entre el dominio continental y el ocea´nico en el
margen norte de Galicia es mucho ma´s neta y de tipo compresivo, con un transporte tecto´nico
hacia el norte, pero no esta´ claro si se debe describir empleando el te´rmino de subduccio´n (Malod
et al., 1993; Roca et al., 2011) [184, 260] o si se trata ma´s bien de un proceso de underthrusting
a escala cortical, que no llega a desarrollar una fosa de subduccio´n sensu stricto ni presenta un
prisma de acrecio´n asociado (A´lvarez-Marro´n et al., 1997; Gallastegui, 2000) [7, 125].
La investigacio´n objeto de esta Tesis Doctoral, a la luz de los nuevos datos de que se dispone
(fundamentalmente datos gravime´tricos, batime´tricos y s´ısmicos), trata de describir cua´l ha sido la
evolucio´n geodina´mica del margen continental de Galicia. Para alcanzar este objetivo fundamental,
es necesario conocer co´mo es su estructura profunda del margen y co´mo es su expresio´n morfolo´gica
en el fondo marino. Para resolver estas cuestiones en la regio´n de estudio, se abordan los siguientes
aspectos:
1. Establecer el origen estructural de la complejidad fisiogra´fica que se observa en el margen
continental de Galicia, y analizar la influencia que ejerce el control estructural de la fa´brica
tecto´nica previa en su evolucio´n geodina´mica.
2. Describir la estructura de la transicio´n entre el dominio continental y el ocea´nico a lo largo
de todo el margen continental de Galicia, del oeste al norte, y proponer una cartograf´ıa de los
diferentes dominios litosfe´ricos y de deformacio´n, siguiendo criterios morfolo´gicos y geof´ısicos.
Una vez establecida la pregunta inicial y una serie de cuestiones que, aunque secundarias, no son
menos fundamentales, la investigacio´n entra en el Desarrollo Experimental (Cap´ıtulo 4). Finalizada
esta fase, se pasara´ a la descripcio´n e interpretacio´n de los resultados (Cap´ıtulo 5) y a continuacio´n
se discutira´n la informacio´n obtenida en esta investigacio´n, contrasta´ndola con las hipo´tesis iniciales
(Cap´ıtulo 6). Finalmente, se emitira´n las conclusiones derivadas de esta investigacio´n (Cap´ıtulo 7).
En la Figura 3.1 se expresa gra´ficamente el esquema metodolo´gico seguido en esta investigacio´n.
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Figura 3.1: Esquema de la metodolog´ıa seguida en la presente investigacio´n.
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3.2. Te´cnicas experimentales
Toda te´cnica de prospeccio´n geof´ısica presenta unas limitaciones tanto en resolucio´n como en
capacidad de penetracio´n en el subsuelo, as´ı como cierto nivel de incertidumbre en la interpretacio´n.
Debido a la gran extensio´n de la zona de estudio, y a que esta investigacio´n pretende abarcar desde
la estructura cortical hasta la morfolog´ıa que se observa en superficie, ha sido necesario combinar
una bater´ıa de te´cnicas geof´ısicas cuyas capacidades de penetracio´n y resolucio´n solapen entre s´ı y
permitan constren˜ir al ma´ximo los rasgos estructurales a diferentes escalas.
En el desarrollo de la presente Tesis Doctoral se han empleado fundamentalmente datos ba-
time´tricos, gravime´tricos y s´ısmicos. Los datos batime´tricos y gravime´tricos originales, as´ı como
varios perfiles s´ısmicos obtenidos con sonda parame´trica TOPAS, fueron adquiridos durante las
campan˜as del Plan ZEEE, a bordo del B.I.O. Hespe´rides, entre los an˜os 2001 y 2008. Por otra
parte, los datos s´ısmicos de reflexio´n multicanal originales que se han usado fueron en su mayor´ıa
obtenidos durante dos campan˜as del proyecto ERGAP, a bordo del B.O. L’Atalante (IFREMER)
en el an˜o 2007, y adema´s se ha dispuesto de otro perfil adquirido durante la campan˜a BURATO
4242, realizada a bordo del B.O. Sarmiento de Gamboa en el an˜o 2010.
En la adquisicio´n y el procesado de los datos, se han seguido metodolog´ıas cla´sicas utilizadas en
estudios de geolog´ıa y geof´ısica marina, prestando especial atencio´n a la reduccio´n, en la medida de
lo posible, de la cantidad de informacio´n de baja calidad y el ruido. En este sentido, la participacio´n
activa en la adquisicio´n y el procesado de los datos de barco durante las campan˜as, ha sido funda-
mental para garantizar que no se realicen interpretaciones dudosas en zonas donde la calidad del
levantamiento fue inadecuada.
A lo largo de este cap´ıtulo se describen los fundamentos f´ısicos en que se basa cada una de
los me´todos empleados, la procedencia de los diferentes tipos de datos, as´ı como las te´cnicas de
adquisicio´n y procesado de los mismos durante las campan˜as oceanogra´ficas y, con posterioridad,
en el laboratorio.
3.2.1. Sistemas de navegacio´n y posicionamiento
En investigacio´n oceanogra´fica, la navegacio´n y el posicionamiento del buque condicionan la
validez de los datos adquiridos. Toda la informacio´n tomada durante las campan˜as en mar debe
ser geo-referenciada con el mayor nivel de precisio´n posible, de acuerdo con los medios te´cnicos
disponibles. Dadas las caracter´ısticas de las campan˜as ZEE, hemos considerado como referentes
los establecidos por la International Hydrographic Organization [140].
A bordo del B.I.O. Hespe´rides se emplea el sistema de navegacio´n Konmap, que combina los
datos procedentes de los diferentes sensores generando una representacio´n geo-referenciada de la
posicio´n del buque.
El Sistema de Posicionamiento Global (GPS en adelante), operando de modo auto´nomo, ofrece
una precisio´n de 20 m, por lo que es necesario disponer de correcciones diferenciales de validez
local. A bordo del B.I.O. Hespe´rides se han utilizado los sistemas de GPS diferencial TRIMBLE
4000 DL, Seapath 200L y Ashtech 3DF.
A los referidos sistemas de posicionamiento, se les ha ido insertando correcciones diferenciales
de forma continua, utilizando para ello una red de estaciones de referencia en tierra, que transmiten
sus correcciones diferenciales a trave´s de un sate´lite de comunicaciones geoestacionario, en la banda
de 1.5 GHz. E´stas son recibidas a bordo a trave´s de una antena omnidireccional. Debido a que las
estaciones terrestres esta´n generalmente alejadas de la zona de levantamientos, la unidad opera en
un modo conocido como ‘estacio´n de referencia virtual’: el receptor dispone de un navegador GPS
diferencial integrado, de manera que conoce de forma aproximada cua´l es su posicio´n; recibidos los
conjuntos de correcciones diferenciales de las ocho estaciones ma´s pro´ximas, el receptor OMNISTAR
ejecuta un algoritmo de filtrado de todos ellos, ponderados en relacio´n a la distancia entre cada
estacio´n de tierra y la estacio´n mo´vil. En general, la precisio´n en el posicionamiento de los datos
adquiridos en barco con el sistema descrito es de, al menos, 5 m.
Los datos de posicionamiento se extraen y procesan diariamente durante las campan˜as, lo que
facilita la tarea de edicio´n de la informacio´n adquirida con las diferentes sondas.
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Figura 3.2: Barquilla de las ecosondas multihaz instaladas en el B.I.O. Hespe´rides, sen˜alada por la flecha blanca
en la imagen.
Figura 3.3: Imagen ilustrativa de la cobertura que ofrecen las ecosondas monohaz (izquierda) y multihaz (derecha).
3.2.2. Batimetr´ıa Multihaz
3.2.2.1. Fundamentos
Las ecosondas son instrumentos de investigacio´n oceanogra´fica empleados para obtener datos
batime´tricos de alta resolucio´n y, simulta´neamente, valores de reflectividad acu´stica del fondo
ocea´nico.
El funcionamiento de las ecosondas se basa en la emisio´n de un nu´mero variable de haces
acu´sticos, que al alcanzar el fondo marino son reflejados y devueltos a la superficie, donde son
recibidos por los transductores instalados en el barco (Figura 3.2). A partir de la medida del
tiempo que han tardado los haces de sonido en recorrer la distancia que separa al barco del fondo
del mar, y de la correccio´n del perfil de velocidad de propagacio´n del sonido en la columna de agua,
se puede calcular la profundidad a la que se encuentra el fondo en el a´rea que se va cubriendo en
cada derrota del barco (Figura 3.3).
El calibrado de las ecosondas previo a cada campan˜a es un elemento esencial para asegurar
la calidad de los datos. Con ello es posible poner de manifiesto errores tales como el balanceo, la
inclinacio´n, compensacio´n de cabeceo, retrasos de tiempo, etc., determinando as´ı las correcciones
nume´ricas pertinentes. Para ello, al principio de cada campan˜a se seleccionan zonas con fondos
regulares, tanto someros como profundos. La realizacio´n de estas calibraciones sigue unas reglas
estrictas de protocolo.
3.2.2.2. Instrumentacio´n
El disen˜o de un levantamiento sistema´tico de batimetr´ıa multihaz depende, en primer lugar,
de la profundidad de las aguas en que se va a trabajar, de modo que el aguas menos profundas se
requerira´ un espaciado menor entre las derrotas a seguir por el barco y, por tanto, mayor tiempo
de utilizacio´n del barco que si se trata de las mismo taman˜o de superficie a cubrir pero de mayor
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Figura 3.4: Esquema de la cobertura de los haces de las ecosondas multihaz en funcio´n de la profundidad del fondo
marino.
Figura 3.5: A) Estacio´n de trabajo para la visualizacio´n y el control de la adquisicio´n de datos multihaz con los
sistemas EM 12S y EM 1000 . B) Estacio´n de trabajo con el tr´ıptico de monitores para el manejo de los sistemas
multihaz EM 120 y EM 1002S .
profundidad (Figura 3.4). En las campan˜as en que se adquirieron los datos objeto de este estudio,
se han empleado dos tipos de ecosondas (de aguas someras y de aguas profundas) y de diferentes
modelos, dado que parte del equipamiento del B.I.O. Hespe´rides se renovo´ durante las obras de
remodelacio´n efectuadas en entre 2004 y 2005.
En las campan˜as desarrolladas entre los an˜os 2001 y 2003, se emplearon la ecosonda monohaz
hidrogra´fica multifrecuencia EA 500 y las ecosondas multihaz EM 12S, de 81 haces y capacidad
para profundidades de hasta 12.000 m, y EM 1000, de 60 haces, para aguas someras hasta 600 m
(Figura 3.5, A). En las campan˜as realizadas en 2006 y 2008 las ecosondas de que se ha dispuesto
han sido la ecosonda monohaz hidrogra´fica multifrecuencia EA 600 y las ecosondas multihaz EM
120, de 191 haces para operar en aguas profundas, y EM 1002S, de 111 haces, de aguas someras
(Figura 3.5, B).
Las ecosondas monohaz esta´n disen˜adas para realizar una deteccio´n y seguimiento del fondo
marino con gran precisio´n en la vertical del barco, de modo que so´lo se obtienen datos a lo largo de
las derrotas seguidas por el mismo (Figura 3.3, izquierda). En el caso de las ecosondas multihaz,
la emisio´n de mu´ltiples haces de sonido con un a´ngulo variable hace posible cubrir una franja
de fondo ocea´nico de anchura variable y dependiente del a´ngulo de apertura de los haces y de la
profundidad a la que se encuentra el fondo. As´ı, empleando un espaciado entre l´ıneas de navegacio´n
adecuado, es posible obtener una cobertura del fondo ocea´nico del 100 %, no siendo necesario el
realizar interpolaciones (Figura 3.3, derecha).
Las ecosondas monohaz EA 500 y EA 600 disponen de un procesado independiente de los
datos recibidos en cada canal, por lo que durante las campan˜as se utilizaron para controlar la
validez de los datos adquiridos de forma simulta´nea por la ecosonda multihaz. Adema´s de esto, la
informacio´n batime´trica procedente de la ecosonda monohaz es empleada en la reduccio´n de los
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datos gravime´tricos y geomagne´ticos. En gravimetr´ıa, adema´s, en ocasiones se usa el haz central
de la ecosonda multihaz para la reduccio´n de los datos.
La ecosonda multihaz EM 12 o´, en su caso, la EM 120, fue la empleada en la realizacio´n la
mayor parte del levantamiento batime´trico. Estas ecosondas operan con una frecuencia de 12 kHz
y van montadas fijas sobre el casco del barco (Figura 3.2). Disponen de dos grupos de transduc-
tores montados de forma perpendicular entre s´ı, uno para transmisio´n y el otro para recepcio´n.
Tienen capacidad ocea´nica y se emplean desde profundidades de 250 m hasta 12.000 m. Estas eco-
sondas multihaz permiten la adquisicio´n con a´ngulo de cobertura variable, mediante aplicaciones
informa´ticas. En el caso de la EM 12, para la adquisicio´n de los datos se empleo´ la aplicacio´n Mer-
maid, mientras que para la visualizacio´n y control de la adquisicio´n se utilizo´ la aplicacio´n Merlin.
En el caso de la EM 120 se empleo´ la aplicacio´n SYS, con que se maneja de manera centralizada
la adquisicio´n, visualizacio´n y control. Se trata de obtener la cobertura ma´xima con los haces de
los que dispone la ecosonda, espaciados de forma equidistante en cada configuracio´n, dando como
resultado una cobertura ma´xima sobre el fondo ocea´nico de hasta 3,5 veces la profundidad de la
la´mina de agua. Todos los haces son corregidos, en tiempo real, en funcio´n del perfil de la velocidad
del sonido en la columna de agua.
La precisio´n de la ecosonda EM 12 es de 60 cm o del 0,25 % de la profundidad (el mayor de
ambos valores). En la zona de estudio objeto de este trabajo, al trabajar con esta ecosonda se
utilizo´ mayoritariamente un a´ngulo de cobertura de 120º, sustituido ocasionalmente por el de 105º
en las zonas ma´s profundas, cuando los haces de sonido laterales se recib´ıan con ruido excesivo.
En el caso de la ecosonda multihaz EM 120, ma´s moderna, la precisio´n es de entre 10 y 40 cm o
del 0,2 % de la profundidad.
3.2.3. Gravimetr´ıa
3.2.3.1. Fundamentos
El me´todo gravime´trico detecta, analiza e interpreta las variaciones de la aceleracio´n de la
gravedad (g) producidas por heterogeneidades en la distribucio´n de la densidad en el interior de
la Tierra. La diferencia entre la g real, medida instrumentalmente en un punto de coordenadas
conocidas, y la g teo´rica, calculada para esas mismas coordenadas utilizando un modelo de Tie-
rra (elipsoide de referencia) sin variaciones laterales de densidad, constituye lo que se denomina
anomal´ıa gravime´trica, sin ningu´n sobrenombre.
Para el ca´lculo de la g teo´rica, variable en funcio´n de la latitud, hemos utilizado el GRS67
(Geodetic Reference System) sobre el elipsoide internacional de referencia WGS84.
La gravedad var´ıa en la superficie terrestre en funcio´n de la latitud donde nos encontramos
midiendo, ya que la distancia al centro de masas de la Tierra es ma´xima en el ecuador, donde
por tanto es mı´nimo el valor de g, mientras que en los polos, ma´s cercanos al centro de masas
de la Tierra, el valor de g es ma´ximo. A esta variacio´n hay que sumarle el efecto del movimiento
de rotacio´n de la Tierra y la fuerza centr´ıfuga, que es ma´xima en el ecuador y nula en los polos,
siendo opuesta siempre a la atraccio´n gravitatoria terrestre. Hay varias fo´rmulas con las cuales se
puede obtener un valor de aceleracio´n de la gravedad teo´rica o normal (gφ). De todas ellas, en este
trabajo se ha utilizado la del Geodetic Reference System de 1967 (GRS67), que define la gφ, en
cualquier latitud (φ) de la superficie del elipsoide que configura la forma teo´rica de la Tierra (en
este caso el elipsoide internacional de referencia WGS84), suponiendo as´ı mismo un modelo teo´rico
con distribucio´n creciente de densidad hacia el interior del planeta:
gφ = ge · (1 + β1 · sin2 φ+ β2 · sin2 2φ) (3.1)
expresado en miligales y siendo ge = 978031, 846 mGal, β1 = 5, 3024 · 10−3 y β2 = −5, 87 · 10−6
Las correcciones previas al ca´lculo de anomal´ıas son de dos tipos: Las ejecutadas sobre las
lecturas que podemos denominar, de forma gene´rica, instrumentales, y las realizadas sobre el ca´lculo
teo´rico de la gravedad, con el fin de hacer comparable e´sta con la lectura real.
Entre las correcciones que denominamos instrumentales, podemos citar: Transformacio´n de
valores relativos a valores de gravedad absoluta (enlace con las redes terrestres), correccio´n de
la deriva instrumental, correccio´n de marea terrestre y correccio´n del efecto de Eo¨tvo¨s. Entre las
correcciones que se aplican sobre el ca´lculo teo´rico de la gravedad esta´n la de Aire Libre, la de
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La´mina de Bouguer y la correccio´n topogra´fica y de relieve del fondo marino. Segu´n el tipo de
correccio´n o correcciones aplicadas al valor teo´rico de la gravedad, la anomal´ıa calculada recibira´
un nombre u otro.
La transformacio´n de los valores relativos de gravedad obtenidos por el grav´ımetro, en valores
absolutos de gravedad, se realiza mediante el enlace de lo le´ıdo por el grav´ımetro, con los ve´rtices
que forman parte de las redes terrestres, en las que los servicios especializados de cada pa´ıs han
establecido valores absolutos de la aceleracio´n de la gravedad.
Las lecturas realizadas sobre un mismo punto transcurrido un tiempo deber´ıan ser iguales,
pero esto no es as´ı debido a efectos meca´nicos que inciden en el funcionamiento de los aparatos de
medida (lo que se denomina fatiga instrumental), a variaciones en las condiciones clima´ticas o de
la forma de adquisicio´n de la informacio´n. Para corregir este efecto, en levantamientos marinos, se
utilizan los cruces entre distintas l´ıneas de navegacio´n sobre las que se han adquirido lecturas con
el grav´ımetro.
El efecto gravitatorio que se genera por la variacio´n de las posiciones relativas de la Tierra,
el Sol y la Luna (marea terrestre), debe calcularse para la posicio´n, fecha y hora de la medida.
Una vez calculado, empleando por ejemplo las fo´rmulas propuestas por Longman (1959) [177], este
efecto se sustrae de la medida observada.
Cuando las observaciones se obtienen sobre una plataforma mo´vil, las lecturas deben ser co-
rregidas por las variaciones que produce en g la aceleracio´n derivada del movimiento de dicha
plataforma. La relacio´n utilizada para corregir este efecto es la denominada correccio´n de Eo¨tvo¨s:
δgecuador = 7,508 · V · cosφ · sinα+ 0,0416 · V 2 (3.2)
expresado en miligales y siendo V la velocidad del veh´ıculo en nudos, φ la latitud y α el azimut en
grados.
Anomal´ıa de Aire Libre
Consiste en calcular y descontar el efecto de gradiente del campo gravitatorio terrestre, entre el
elipsoide de referencia y la cota del punto de lectura, sin considerar ningu´n tipo de material entre
dicho ambos puntos.
Para latitudes medias, se acepta que el valor promedio del gradiente es de 0,3086 mGal/m. As´ı,
la correccio´n a aplicar vendra´ definida por:
C.A.L. = 0,3086 · h (3.3)
expresado en miligales y siendo C.A.L. la correccio´n de Aire Libre y h la cota del punto en que se
realiza la lectura.
La anomal´ıa de Aire Libre se calcula mediante la relacio´n:
A.A.L. = g − (gφ − C.A.L.) (3.4)
Las anomal´ıas de Aire Libre reflejan las variaciones de densidad bajo los puntos de observacio´n.
Sin embargo, las variaciones batime´tricas y el fuerte contraste de densidad entre el agua del mar
y material del fondo, hacen que este efecto batime´trico tenga un excesivo peso en el total de la
anomal´ıa de Aire Libre (Figura 3.6, B).
Anomal´ıa de Bouguer
La anomal´ıa de Bouguer incorpora a la anomal´ıa de Aire Libre la correccio´n debida al efecto de
una la´mina de material lateralmente infinita, que en el caso ocea´nico sera´ el agua del mar, con un
espesor igual a la batimetr´ıa en el punto de medida. Esta la´mina de material se denomina la´mina
de Bouguer. Su efecto gravitatorio es:
C.B. = 2 · pi ·G · ρ · h (3.5)
siendo C.B. la correccio´n de Bouguer, expresada en miligales, G la constante de gravitacio´n uni-
versal (igual a 6, 67 · 10−8 cm3/g·s2) y ρ la densidad de reduccio´n (expresada en g/cm3).
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Figura 3.6: Esquema ilustrativo de la sensibilidad de los valores de A) Anomal´ıa de Aire Libre y B) Anomal´ıa de
Bouguer Completa, para una distribucio´n de densidades determinada (C) en a´reas marinas. Modificada de Sa´nchez
de la Muela (2014) [284].
La anomal´ıa de Bouguer es (Figura 3.6, C):
A.B. = g − (gφ − C.A.L.+ C.B.) (3.6)
En prospeccio´n terrestre se utiliza una densidad media de reduccio´n de 2,67 g/cm3, mientras que
en prospeccio´n marina se utiliza la diferencia entre la densidad media de reduccio´n y la densidad
del agua del mar (1,03 g/cm3):
ρ = 2, 67− 1, 03 = 1, 64 (3.7)
expresada en g/cm3.
Anomal´ıa de Bouguer Completa
Al calcular la anomal´ıa de Bouguer simple, se considera una la´mina de espesor homoge´neo que en
realidad es morfolo´gicamente irregular. Las formas habituales de correccio´n del efecto gravime´trico
causado por las variaciones del relieve que existe alrededor de cada punto de medida, se basan en
la discretizacio´n de la superficie segu´n formas tridimensionales regulares. Estos prismas regulares
estara´n definidos en altura por la diferencia de altura entre la superficie real y la cara superior de
la la´mina de Bouguer. La correccio´n final (correccio´n topogra´fica) viene definida por la suma de
los efectos gravitatorios de cada uno de los prismas sobre el punto de lectura (Naggy, 1966) [223].
En el caso de los fondos ocea´nicos, la idea es la misma pero con sensibles variaciones: la lectura
se realiza en la superficie del oce´ano y las variaciones morfolo´gicas contempladas son las del fondo
ocea´nico (la cara inferior de la la´mina de Bouguer que se considera en estos casos); adema´s, los
efectos gravitatorios computados provienen de las formas del fondo bajo el punto de lectura, que
se encuentra en la superficie del agua.
En a´reas ocea´nicas es recomendable el uso de la anomal´ıa de Bouguer con correccio´n de fondo
ocea´nico (correccio´n de fondo en adelante), ya que la anomal´ıa de Aire Libre, como se ha indicado
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Figura 3.7: Grav´ımetro marino Bell Aerospace TEXTRON BGM-3 (izquierda) y terminal con la aplicacio´n
informa´tica para la adquisicio´n de los datos de gravimetr´ıa (derecha), instalado en el mismo habita´culo que el
grav´ımetro; desde e´l se transmiten los datos a la red del barco.
anteriormente, esta´ excesivamente influenciada por las irregularidades batime´tricas. Sin la correc-
cio´n de fondo, los efectos laterales que pueden ser de gran importancia no se tienen en cuenta, y
eso en a´reas de batimetr´ıa no plana y con importantes variaciones laterales puede ser determinante
(Carbo´ et al., 2001; Llanes, 2006) [63, 175].
Cuando en el ca´lculo de la anomal´ıa de Bouguer se tienen en cuenta estos efectos (correccio´n
topogra´fica y/o de fondo ocea´nico, C.T.), se llama Anomal´ıa de Bouguer Completa (Figura 3.6,
C):
A.B.C. = g − (gφ − C.A.L.+ C.B.+ C.T.) (3.8)
El te´rmino de correccio´n topogra´fica (C.T.) tiene una cierta complejidad cuando se trata de
levantamientos realizados en mar. En tierra, responde a las variaciones topogra´ficas del entorno
sobre el punto a corregir, y su efecto sobre la gravedad teo´rica siempre es positivo, tanto en el
caso de elevaciones como de depresiones relativas en el entorno del punto de medida. Sin embargo,
en mar este te´rmino responde a las variaciones batime´tricas relativas del entorno bajo el punto
a corregir en la superficie del mar; en este caso, el efecto es un sumatorio de efectos negativos y
positivos segu´n se trate de valles o crestas en el fondo marino alrededor del punto a corregir, y el
valor final puede ser positivo o negativo.
3.2.3.2. Instrumentacio´n
El B.I.O. Hespe´rides esta´ dotado con un grav´ımetro marino Bell Aerospace TEXTRON BGM-3
(actualmente Lockheed Martin Federal Systems, Figura 3.7). El sistema se encuentra montado en
el local de gravimetr´ıa, pro´ximo al centro de gravedad del buque. Sus principales elementos son
(Figura 3.7):
· Un sensor que consta a su vez de un rack con los dispositivos electro´nicos de alimentacio´n,
de acondicionamiento de sen˜al y bater´ıas de emergencia. El sensor de gravedad genera un
tren de pulsos, cuya frecuencia es proporcional a la gravedad en el rango del instrumento, y
una sen˜al de referencia para contarlos.
· La plataforma giroestabilizada en la que va montado el sensor, tiene la funcio´n de aislar el
sensor de gravedad de los movimientos del buque, minimizando las posibles influencias de
los movimientos del mismo y asegurando en todo momento la alineacio´n del sensor con la
vertical.
· Un sistema de adquisicio´n de datos, compuesto por un ordenador, donde se procesa automa´ti-
camente la sen˜al, se almacena y se distribuye a trave´s de la red del barco para permitir el
tratamiento de los datos en el laboratorio.
3.2.4. Batimetr´ıa y Gravimetr´ıa derivadas de altimetr´ıa satelital
Los levantamientos batime´tricos con ecosonda multihaz, realizados con cobertura del 100 %, son
sin duda el mejor sistema para obtener una imagen precisa de los fondos ocea´nicos. Sin embargo,
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la cartograf´ıa batime´trica esta´ limitada geogra´ficamente por el elevado coste y la lentitud de estas
campan˜as, de modo que las zonas ocea´nicas con esta clase de levantamiento son excepcionales.
Puesto que la realizacio´n de estudios regionales precisa frecuentemente de informacio´n sobre
a´reas muy extensas, es comu´n recurrir a datos batime´tricos derivados de altimetr´ıa satelital. En
la actualidad, los sate´lites artificiales permiten realizar observaciones sino´pticas de los oce´anos
de forma meto´dica y con cobertura global, lo que ha convertido a la altimetr´ıa desde sate´lite en
un instrumento fundamental, tanto para la Oceanograf´ıa como para la Geodesia, debido a que
define a escala global la superficie denominada Nivel Medio del Mar, que constituye una buena
aproximacio´n al Geoide Marino [247, 69].
El fundamento de la batimetr´ıa derivada de altimetr´ıa satelital radica en varias consideraciones
(Sandwell y Smith, 1997; Smith y Sandwell, 1997) [267, 283]:
1. La superficie ocea´nica puede asimilarse a una superficie equipotencial del campo gravitatorio
terrestre. Como primera aproximacio´n, esta superficie equipotencial de la Tierra puede con-
siderarse esfe´rica. No obstante, debido al movimiento de rotacio´n de la Tierra, esta superficie
equipotencial es representada ma´s adecuadamente como un elipsoide de revolucio´n, en el que
el dia´metro polar es menor que el ecuatorial, y en el que se considera una distribucio´n lateral
de masas homoge´nea.
2. Es posible detectar pequen˜as ondulaciones, positivas o negativas, afectando al elipsoide teo´ri-
co. Estas ondulaciones se deben a la variacio´n que producen en el campo gravitatorio terrestre
las heterogeneidades de densidad. La superficie resultante, con variaciones de gran longitud
de onda (miles de kilo´metros) y de amplitud (decenas de metros), es lo que se conoce como
geoide.
3. El estudio de las variaciones detectadas en el geoide, permite calcular el efecto gravitatorio
que las ha generado. Por u´ltimo, a partir de esos efectos gravitatorios, se puede deducir la
morfolog´ıa que da origen a dicho efecto.
La informacio´n altime´trica se adquiere por medio de un radar-alt´ımetro instalado a bordo de un
sate´lite orbital (p. ej., SEASAT ). El radar-alt´ımetro mide la elevacio´n del nivel del mar en la
trayectoria de cada o´rbita descrita por el sate´lite y, al pasar por estaciones fijas, de localizacio´n y
elevacio´n definidas, referencia todas las medidas a un mismo nivel de referencia (Figura 3.8).
El geoide se obtiene utilizando la siguiente expresio´n matema´tica [104, 295, 247]:
N = h− (H + hc) (3.9)
siendo N la altura del geoide, h la altura del sate´lite sobre el elipsoide de referencia, H la altura
entre el sate´lite y el nivel del mar, y hc la componente oceanogra´fica.
A modo de ejemplo, el refuerzo del campo gravitatorio debido a un relieve positivo en el fondo
del mar, provoca un alejamiento local de la superficie equipotencial del geoide respecto del centro
de la Tierra y, como consecuencia, una elevacio´n local del nivel medio del mar (Figura 3.8). A partir
de la pendiente detectada en el geoide, es posible obtener el gradiente vertical de la gravedad y, por
integracio´n, la anomal´ıa de Aire Libre. Las posibles variaciones en la medida se corrigen pasando
varias veces por el mismo punto.
En sentido inverso, una vez conocido el refuerzo del campo gravitatorio que da origen a este
tipo de ondulaciones de corta longitud de onda del geoide, podemos calcular la geometr´ıa del fondo
ocea´nico que es causa de las desviaciones.
3.2.5. S´ısmica de reflexio´n
Para la consecucio´n de los objetivos fijados en esta investigacio´n, se han empleado perfiles de
s´ısmica de reflexio´n multicanal 2D, tanto para apoyar el estudio de la morfotecto´nica, como para
identificar el espesor de la cobertera sedimentaria y su estructura interna, as´ı como la estructu-
ra estructura de la parte superior del basamento, e introducir esta informacio´n en los modelos
gravime´tricos realizados. En el estudio de la morfotecto´nica tambie´n se han empleado de forma
puntual perfiles s´ısmicos de muy alta resolucio´n registrados con sonda parame´trica TOPAS.
Los datos s´ısmicos de reflexio´n multicanal empleados en el desarrollo de este trabajo son datos
que se han recibido ya procesados y, en el caso de los de sonda parame´trica TOPAS, tambie´n
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Figura 3.8: Esquema de la utilizacio´n de la altimetr´ıa espacial. ‘H’ es la altura del sate´lite respecto del nivel del
mar, medida por el tiempo de viaje de un pulso radar entre ambos, y ‘h’ es la altura del sate´lite respecto del elipsoide
de referencia (trazo rojo discontinuo). Se asume que las variaciones en la altura de la superficie del mar respecto
del elipsoide de referencia son iguales a las variaciones de altura del geoide. Modificado de Sandwell y Smith (1997)
[267].
incluyen un pequen˜o pre-procesado realizado durante la adquisicio´n de los mismos, y no se han
realizado post-procesados en ningu´n caso. Por este motivo, hemos considerado apropiado introducir
nociones sobre el me´todo de s´ısmica de reflexio´n, pero no profundizaremos tanto como en el caso
de otras metodolog´ıas, como son la gravimetr´ıa de barco y la batimetr´ıa multihaz, en los que s´ı se
ha realizado flujo de trabajo completo durante el desarrollo de este trabajo, desde la adquisicio´n de
los datos brutos, pasando por el procesado de los mismos, hasta la obtencio´n de los datos finales.
3.2.5.1. Fundamentos
El me´todo s´ısmico es una de los ma´s potentes para la investigacio´n de la estructura del interior
de la Tierra. Permite conocer la estructura del subsuelo con mayor o menor resolucio´n y capacidad
de penetracio´n, en funcio´n de la frecuencia y forma de onda de la sen˜al acu´stica artificial que se
use.
La te´cnica ba´sica de s´ısmica de reflexio´n se basa en el ana´lisis de las ondas s´ısmicas que se
registran despue´s de haber sido reflejadas en superficies del interior de la tierra que presentan con-
trastes de impedancia acu´stica. La impedancia acu´stica caracteriza a un medio capaz de propagar
ondas acu´sticas (s´ısmicas), y se define por:
i = v · ρ (3.10)
siendo v la velocidad que tienen las ondas acu´sticas en ese medio y ρ la densidad del mismo.
Las ondas s´ısmicas, al propagarse, pueden ser difractadas debido al cambio gradual de la den-
sidad con el aumento de la profundidad, pero cuando inciden en una discontinuidad que separa
materiales con diferente impedancia acu´stica, parte de la energ´ıa de la onda se refracta en funcio´n
del a´ngulo de incidencia de las ondas sobre dicha discontinuidad, y otra parte es reflejada por
la interfase hacia la superficie. El me´todo de s´ısmica de reflexio´n se centra en el ana´lisis de las
ondas de energ´ıa reflejada. As´ı, la s´ısmica de reflexio´n convencional proporciona ima´genes de gran
resolucio´n para analizar las caracter´ısticas de la parte superior de la corteza, pero al aumentar
la profundidad la energ´ıa acu´stica se va atenuando y la intensidad de la sen˜al que se recibe no
es fa´cilmente diferenciable del ruido. Para estudiar la estructura de la corteza inferior y el manto
superior, es necesario emplear otros me´todos s´ısmicos, de gran a´ngulo.
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Figura 3.9: Esquema simplificado de un sistema emisor-receptor de s´ısmica de reflexio´n marina constituido por
una fuente emisora de energ´ıa de baja frecuencia como, por ejemplo, can˜ones de aire comprimido, y un streamer ,
ambos remolcados por la popa del buque.
3.2.5.2. Me´todos de adquisicio´n empleados
Los me´todos de prospeccio´n s´ısmica de reflexio´n se clasifican segu´n sean los tipos de emisores y
receptores que se empleen, que permitira´n obtener informacio´n con diferente resolucio´n y capacidad
de penetracio´n, teniendo en cuenta la relacio´n inversa entre ambos para´metros. En esta investiga-
cio´n se ha dispuesto de perfiles s´ısmicos de reflexio´n multicanal, y de perfiles de sonda parame´trica
TOPAS. Las caracter´ısticas de estos me´todos de adquisicio´n se resumen a continuacio´n.
S´ısmica multicanal
Emplea emisores de baja frecuencia, en este caso dispositivos de aire comprimido, compues-
tos por varios can˜ones con distintos volu´menes, con el fin de generar una horquilla de frecuencias
relativamente amplia. El aire comprimido a muy alta presio´n contenido en el interior de las ca´ma-
ras es descargado de forma instanta´nea y simulta´nea con intervalos de pocos segundos. El aire
comprimido lo proporcionan unos compresores alimentados por generadores.
Los receptores son sartas de hidro´fonos, tambie´n conocidas como streamers; los hidro´fonos con-
tienen una pieza cera´mica piezoele´ctrica que transforma en una corriente ele´ctrica los diferenciales
de presio´n provocados por las ondas s´ısmicas al retornar hacia la superficie tras haberse reflejado
en las diferentes interfases que hallaron a su paso.
Todo el dispositivo de adquisicio´n de s´ısmica multicanal, compuesto por el streamer y la sarta
de can˜ones de aire comprimido, se arrastra por popa del buque y se va registrando un perfil bajo
la linea de derrota seguida por la embarcacio´n (Figura 3.9). La capacidad de penetracio´n y la
resolucio´n del registro dependera´n de las frecuencias empleadas, del intervalo de disparo, y de la
longitud y nu´mero de hidro´fonos que componen el streamer.
Sonda parame´trica TOPAS
La sonda parame´trica TOPAS (Topographic Parametric Seismic System, de Kongsberg-Simrad)
surgio´ en la de´cada del 1970 a partir de la aplicacio´n del efecto parame´trico a la emisio´n y recepcio´n
de sen˜ales s´ısmicas de alta frecuencia. Se trata de un sistema que permite obtener registros del
subsuelo marino de forma continua y con muy alta resolucio´n, con penetracio´n en los niveles
sedimentarios superficiales. Su funcionamiento se basa en la generacio´n de ondas acu´sticas de baja
frecuencia relativa a trave´s de la interaccio´n no lineal, en los primeros metros de la columna de
agua, de dos haces de sonido de alta frecuencia. Es lo que se denomina efecto parame´trico (Figura
3.10). Estos dos haces sonido, de alta frecuencia, esta´n separados entre s´ı por un incremento de
frecuencia pro´ximo a la frecuencia primaria media. La interaccio´n los dos haces acu´sticos da lugar
a dos frecuencias secundarias que son la suma y la diferencia, respectivamente, de las frecuencias
primarias generadas por el emisor. La sen˜al resultante tiene una banda de frecuencias relativamente
amplia y un perfil de haces estrecho (pro´ximo a las sen˜ales de alta frecuencia transmitidas por los
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Figura 3.10: Esquema ilustrativo de la generacio´n del efecto parame´trico.
transductores) sin lo´bulos laterales, que aumenta la resolucio´n del sistema. Todo esto hace que la
resolucio´n espacial en los perfiles registrados sea muy elevada. Los haces estrechos tambie´n dan




En este cap´ıtulo se detalla el modo en que se han aplicado las te´cnicas experimentales expuestas
anteriormente. Se hara´ especial hincapie´ en la descripcio´n del procedimiento que se ha seguido en la
adquisicio´n y el procesado, tanto de los datos batime´tricos obtenidos con ecosonda multihaz, como
de los datos gravime´tricos marinos, ya que a lo largo de esta investigacio´n se ha realizado el flujo
de trabajo completo en la aplicacio´n de ambos me´todos de prospeccio´n. Tambie´n se describira´ el
procedimiento seguido para la obtencio´n del resto de la informacio´n empleada en el transcurso de
esta investigacio´n, pero se hara´ de una forma sucinta, ya que el grado de implicacio´n en el proceso
de adquisicio´n y procesado de esos datos ha sido menor.
4.1. Navegacio´n y Posicionamiento
Los datos de navegacio´n y posicionamiento que proporciona el sistema GPS diferencial del
B.I.O. Hespe´rides, con una frecuencia de un dato por segundo, se extraen y procesan durante las
campan˜as en los formatos adecuados para facilitar el tratamiento de los diferentes datos geof´ısicos.
Las correcciones diferenciales aplicadas al sistema GPS permiten una precisio´n en el posiciona-
miento de los datos adquiridos inferior a ±5 m. As´ı, todas las observaciones realizadas durante las
campan˜as de mar son geo-referenciadas automa´ticamente con gran precisio´n.
4.2. Batimetr´ıa
4.2.1. Tipos de datos batime´tricos y topogra´ficos empleados
Para el desarrollo de este trabajo se han empleado los datos batime´tricos de barco adquiridos
durante las campan˜as del Plan ZEEE entre los an˜os 2001 y 2008. No obstante, dada la importancia
que tiene el relieve en algunos de los ca´lculos y modelos realizados con campos potenciales, para
poder ampliar la zona de trabajos ha sido necesario incluir otro tipo fuentes, como los datos
batime´tricos procedentes del Atlas Digital GEBCO, con una resolucio´n espacial de 1 minuto de
arco, publicado por el British Oceanographic Data Centre en nombre de la Intergovernmental
Oceanographic Commission y la International Hydrographic Organization (IOC, IHO y BODC,
2003) [141].
4.2.2. Batimetr´ıa multihaz
Como ya se ha explicado en relacio´n a los sistemas multihaz con que esta´ equipado del B.I.O.
Hespe´rides (ver caracter´ısticas te´cnicas en el apartado 3.2.2.2 de esta memoria), en las campan˜as
realizadas en el marco del Plan ZEEE entre los an˜os 2001 y 2007 se ha operado con seis sistemas
multihaz diferentes, obteniendo un recubrimiento del 100 % de la batimetr´ıa de aproximadamente
97.900 km2 del terreno submarino de la ZEE espan˜ola (Figura 4.1):
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Figura 4.1: L´ıneas de derrota seguidas por el B.I.O. Hespe´rides para el levantamiento batime´trico durante las
campan˜as del Plan ZEEE. Debajo, contornos batime´tricos cada 500 m.
· Las ecosondas monohaz EA 500 (ZEE-2001, ZEE-2002 y ZEE-2003) y EA 600 (ZEE-2006,
ZEE-2007, ZEE-2008 y ZEE-2009), se han empleado como sistemas de apoyo para las eco-
sondas multihaz y otros equipos geof´ısicos, como el grav´ımetro.
· Las ecosondas multihaz EM 12S (ZEE-2001, ZEE-2002 y ZEE-2003) y EM 120 (ZEE-2006,
ZEE-2007, ZEE-2008 y ZEE-2009), disen˜adas para operar en aguas de hasta 12.000 m de
profundidad, se han utilizado para realizar la mayor parte del levantamiento batime´trico
multihaz analizado en este trabajo.
· Las ecosondas multihaz EM 1000 (ZEE-2001, ZEE-2002 y ZEE-2003) y EM 1002S (ZEE-
2006, ZEE-2007, ZEE-2008 y ZEE-2009), disen˜adas para operar en aguas someras, se han
utilizado para realizar el levantamiento batime´trico de las zonas de plataforma pro´ximas a
la costa, en profundidades de entre 100 y 400 m.
4.2.2.1. Calibracio´n de las ecosondas multihaz
Un elemento esencial para asegurar la buena calidad de los datos en un levantamiento ba-
time´trico es la realizacio´n previa de una calibracio´n de las ecosondas. Este proceso permite poner
de manifiesto, y corregir nume´ricamente, errores en el sistema de adquisicio´n tales como el balan-
ceo, la inclinacio´n y el cabeceo del barco. Para ello, al comienzo de cada campan˜a, es necesario
seleccionar una zona de fondo regular y horizontal y, por otro, una zona con fuertes pendientes en
el fondo. Durante el proceso de calibracio´n se toman medidas sobre un enrejado de l´ıneas disen˜ado
para este propo´sito. La calibracio´n de las ecosondas sigue unas reglas estrictas de protocolo.
Es muy importante tambie´n durante la realizacio´n del levantamiento batime´trico el tener un
buen conocimiento del perfil de velocidad de propagacio´n del sonido en la columna de agua. As´ı, pa-
ra la adquisicio´n de datos batime´tricos durante las campan˜as se obtuvieron perfiles de la variacio´n
de velocidad con la profundidad, diariamente o cada pocos d´ıas de navegacio´n. Para ello se lanzaron
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Figura 4.2: A) Sensor de velocidad del sonido SVplus. B) Perfilador de velocidad XBT . C) Ejemplo de curva
variacio´n de la velocidad del sonido y la temperatura en la columna de agua; estos resultados son transmitidos a las
ecosondas, que corrigen los valores de profundidad medidos en tiempo real.
sondadores de velocidad XBT (Expendable Bathytermograph) y XSV (Expendable Sound Veloci-
meter), con un alcance de varios cientos de metros de profundidad. En algunas ocasiones, tambie´n
se dispuso de un sondador SVplus (Figura 4.2, A). En ambos casos el sondador se encontraba
conectado a un ordenador que recog´ıa los datos a medida que el sensor desciende. Posteriormente,
los valores de velocidad del sonido se convierten en profundidades, para lo cual se emplea como
valor medio de la salinidad del agua el obtenido por el termosalino´grafo. Los valores obtenidos
por los XBT, XSV y la sonda SVplus se complementan en las a´reas de grandes profundidades
con la base mundial Levitus (Levitus, 1982) [172]. Los perfiles de velocidad obtenidos (Figura 4.2,
B) se transmiten a las ecosondas y e´stas los utilizan en tiempo real para introducir las oportunas
correcciones a la profundidad medida.
4.2.2.2. Adquisicio´n de la informacio´n batime´trica multihaz
El levantamiento sistema´tico de batimetr´ıa multihaz realizado durante las campan˜as del Plan
ZEEE en la zona de investigacio´n tiene un disen˜o complejo (Figura 4.1). Para obtener un recu-
brimiento del 100 % del fondo ocea´nico, adema´s de tener en cuenta la profundidad del fondo y
el grado de apertura de los haces, hay que tratar de disen˜ar unas derrotas a seguir por el barco
orientadas lo ma´s paralelas posible a los veriles. Dado que el fondo ocea´nico de la zona de estudio
es muy irregular, con numerosos bajos y fuertes gradientes, durante el desarrollo de las campan˜as
con frecuencia hubo que modificar la planificacio´n inicial de l´ıneas y realizar numerosas derrotas
para rellenar zonas que inicialmente quedaban sin sondar.
Teniendo en cuenta todo lo anterior, se consiguio´ ejecutar un levantamiento batime´trico con
una cobertura de pra´cticamente el 100 % del fondo ocea´nico, evitando tener que realizar ma´s que
pequen˜as interpolaciones por falta de datos en el a´rea prospectada.
Para la adquisicio´n, control y visualizacio´n de los datos batime´tricos multihaz en tiempo real
durante las campan˜as, como se ha explicado en el apartado 3.2.2.2 de esta memoria, se emplearon
los programas Mermaid y Merlin (ZEE-2001, ZEE-2002 y ZEE-2003) y SIS (ZEE-2005, ZEE-2006,
ZEE-2007, ZEE-2008 y ZEE-2009). Los datos que se obtienen para cada ciclo de medida incluyen:
posicio´n del barco, orientacio´n e inclinacio´n de la plataforma, as´ı como distancia transversal, pro-
fundidad e intensidad del eco recibido en cada uno de los canales. La informacio´n correspondiente
a los u´ltimos ciclos de medida se va procesando automa´ticamente, lo que permitio´ visualizar la
batimetr´ıa del fondo de forma preliminar a medida que se iba cubriendo el a´rea de estudio.
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4.2.2.3. Procesado de los datos batime´tricos
El procesado de los datos batime´tricos utilizados en este trabajo se realizo´ con el programa
CARIS HIPS and SIPS. El procesado de los datos multihaz consta principalmente de tres pasos:
correccio´n de sondas, limpieza y chequeo de las sondas y visualizacio´n de las sondas. Una secuencia
sintetizada del proceso, desde la adquisicio´n hasta la obtencio´n de los productos finales, es la
siguiente (Figura 4.3):
· Importacio´n y conversio´n: Importacio´n de los datos brutos y conversio´n al formato de archivos
del programa.
· Correcciones: Incorporacio´n de la informacio´n de mareas para corregir las sondas a un nivel
del mar esta´ndar.
· Limpieza y chequeo de los datos: Se comienza con una inspeccio´n visual de los datos de
navegacio´n y de los datos de los sensores de movimiento de la embarcacio´n para identificar y
eliminar cualquier lectura inva´lida. A continuacio´n se realiza una limpieza de sondas erro´neas
(debidas, por ejemplo, a ruidos, burbujas de aire en el agua. . . ); esta limpieza se puede realizar
a mano o bien mediante la aplicacio´n de filtros.
La visualizacio´n y limpieza de las sondas se hace de dos maneras diferentes: Limpieza de los
datos de las bandas de sondaje (de cada disparo) de cada archivo de l´ınea por separado, y
limpieza de subconjuntos de datos (procedentes de archivos de l´ıneas adyacentes). Para la
limpieza manual de sondas erro´neas, tanto de bandas de sondaje como de subconjuntos de
datos, CARIS HIPS and SIPS ofrece una interfaz que permite la visualizacio´n de subcon-
juntos de datos en 2D y 3D, lo que es muy u´til para controlar la calidad de los datos y que
el solape entre l´ıneas adyacentes sea correcto (Figuras 4.4 y 4.5).
Los me´todos de filtrado son numerosos y pueden ser ma´s o menos complicados. Los ma´s
simples filtran profundidades ma´ximas y mı´nimas, estrechan las bandas de sondaje (los haces
extremos suelen ser los ma´s ruidosos) o emplean algoritmos un poco ma´s avanzados, como los
de ca´lculo de pendiente entre sondas adyacentes. Los filtros ma´s modernos realizan ca´lculos
estad´ısticos complejos, pero el procesado y chequeo manual sigue siendo necesario a pesar
del alto grado de sofisticacio´n de estos filtros.
· Visualizacio´n de los datos: El resultado del procesado de datos son sondas limpias (registros
x,y,z y de reflectividad), que se pueden emplear para visualizar e interpretar los datos ba-
time´tricos mediante la construccio´n de modelos digitales de elevaciones (MDE) y mosaicos
de reflectividad. En este punto, se realizan ca´lculos de paso de malla, filtrado y suavizado de
los datos.
· Una vez realizados los MDE, de e´stos se pueden extraer mapas preliminares de isol´ıneas.
E´stos pueden poner de manifiesto algunos errores en el procesado anterior de los datos, por
lo que se realizan nuevamente procesados no automa´ticos y se vuelven a representar los datos.
Este proceso iterativo se prolonga hasta que la calidad de los resultados permite considerarlos
definitivos.
· Con los resultados definitivos, se pueden utilizar otros modos de visualizacio´n del MDE
adema´s de los mapas de isobatas, como son los diagramas tridimensionales, los modelos de
pendientes, modelos de sombras desde diferentes orientaciones, y mapas en color.
La batimetr´ıa resultante despue´s del procesado de los datos se muestra en la Figura 4.6. Estos
resultados batime´tricos se encuentran tambie´n publicados, como ya se cito´ en el Cap´ıtulo 2, en la
cartograf´ıa oficial de la Zona Econo´mica Exclusiva Espan˜ola (Figura 2.43) (Mart´ın Da´vila et al.,
2012) [189].
4.2.3. Batimetr´ıa derivada de altimetr´ıa satelital
Para llevar a cabo estudios regionales, como ocurre en parte de este trabajo, es necesario tener
informacio´n batime´trica de a´reas muy extensas. Esto es posible gracias a la altimetr´ıa satelital (ver
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Figura 4.3: Procedimiento seguido en la adquisicio´n y el procesado de los datos batime´tricos.
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Figura 4.4: Interfaz que ofrece la aplicacio´n informa´tica CARIS HIPS and SIPS para la limpieza de las sondas
obtenidas con ecosonda multihaz, a trave´s del editor de bandas de sondaje.
Figura 4.5: Interfaz que ofrece la aplicacio´n informa´tica CARIS HIPS and SIPS para la limpieza de las sondas
obtenidas con ecosonda multihaz, en este caso, a trave´s del editor de subconjuntos de datos, especialmente indicado
para el control del solape entre l´ıneas.
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Figura 4.6: Modelo digital de elevaciones realizado a partir del levantamiento sistema´tico con sondas multihaz
(campan˜as ZEE-2001 a ZEE-2009), en color, orlado por el modelo de sombras obtenido del modelo digital de
elevaciones calculado a partir de la base de datos mundial GEBCO. Contornos cada 500 m. En tierra, datos SRTM
(Shuttle Radar Topography Mission de la NASA).
apartado 3.2.4). Los datos batime´tricos que se obtienen con esta metodolog´ıa no son va´lidos para
la navegacio´n, pero s´ı resultan de gran utilidad para estudios geof´ısicos y geodina´micos del fondo
ocea´nico a pesar de tener una resolucio´n bastante menor a la de los datos batime´tricos obtenidos
con ecosonda multihaz (Figura 4.6). Los datos batime´tricos procedentes de altimetr´ıa satelital nos
permitira´n, por tanto, orlar las zonas de levantamiento batime´trico multihaz y extrapolar nuestras
interpretaciones geof´ısicas en a´reas mucho ma´s extensas.
Los datos batime´tricos obtenidos por altimetr´ıa espacial empleados en este trabajo proceden de
los sate´lites ERS-1, Geosat y Topex-Poseidon y se extrajeron de la base de datos mundial de libre
distribucio´n del NOAA Geosciences Laboratory y la Scripps Institution of Oceanography (Sandwell
y Smith, 1997) [266]. Igualmente, en parte de los trabajos desarrollados durante esta investigacio´n,
se han empleado datos batime´tricos procedentes del Atlas Digital GEBCO (IHO, 1998) [140].
Se han utilizado valores de profundidad del fondo ocea´nico regularizados a una malla de 1*1
minuto, cubriendo la totalidad de la zona de estudio, entre las coordenadas 35ºN y 50ºN de latitud
y 5ºO y 30ºO de longitud.
4.3. Gravimetr´ıa
4.3.1. Tipos de datos gravime´tricos empleados
Adema´s de los datos gravime´tricos de barco, durante la investigacio´n ha sido necesario emplear
tambie´n medidas gravime´tricas terrestres realizadas en el noroeste de la Pen´ınsula Ibe´rica (Figura
4.7), procedentes de las bases de datos del Instituto Geogra´fico Nacional y ENRESA (Mezcua
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Figura 4.7: Modelo digital de elevaciones de la zona de trabajo (datos batime´tricos procedentes del Atlas Digital
GEBCO) sobre el que se muestran los puntos donde se han tomado medidas gravime´tricas durante las campan˜as
del Plan ZEEE. Rojo, ZEE-2001; Naranja, ZEE-2002; Amarillo, ZEE-2003; Verde, ZEE-2006; Rosa, ZEE-2007. Los
puntos de color violeta sobre las zonas emergidas indican medidas gravime´tricas terrestres (ver su procedencia en el
texto). Mapa realizado con la aplicacio´n informa´tica Generic Mapping Tools (Wessel et al., 2013) [316].
et al., 1996; A´lvarez, 2002; Ramı´rez et al., 2006; Ayala, 2013) [205, 5, 243, 13], as´ı como datos
gravime´tricos procedentes de altimetr´ıa espacial (Smith y Sandwell, 1997) [283], con los que ha
sido posible ampliar la zona de estudio y orlar los mapas para evitar errores de borde, sobre todo
en las zonas pro´ximas a la costa.
4.3.2. Datos gravime´tricos de las campan˜as de barco
Los nuevos datos gravime´tricos empleados en esta investigacio´n proceden de las campan˜as
desarrolladas en el marco del Plan ZEEE entre 2001 y 2007 (ZEE-2001, ZEE-2002, ZEE-2003,
ZEE-2006 y ZEE-2007), a bordo del B.I.O. Hespe´rides (Figura 4.7). En total se han recorrido ma´s
de 13.100 millas na´uticas de l´ıneas de datos gravime´tricos (aproximadamente 1 dato cada 50 m).
La densidad media de los datos gravime´tricos obtenidos en mar durante las campan˜as en la zona
de estudio es de aproximadamente 20 datos/km2.
4.3.2.1. Enlace con las redes terrestres
Los grav´ımetros marinos realizan medidas relativas de la gravedad, por lo que es necesario es-
calar en un punto donde se conoce la gravedad real o absoluta. El enlazar los valores obtenidos en
mar con los terrestres, permite que se puedan usar conjuntamente en diversos ca´lculos y represen-
taciones cartogra´ficas grupos de datos correspondientes a tierra y a mar, de distintas procedencias,
an˜os, campan˜as oceanogra´ficas, etc. Adema´s, en el proceso de ca´lculo de las anomal´ıas, hay que
realizar una comparacio´n entre las lecturas en mar y la gravedad teo´rica en cada uno de los pun-
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Figura 4.8: Esquema de los para´metros necesarios para la realizacio´n del enlace de los datos gravime´tricos obtenidos
durante las campan˜as de barco con la red gravime´trica terrestre. Modificado de Llanes et al. (2006) [175].
Figura 4.9: Grav´ımetro terrestre Worden Master ; procedimiento de enlace con la red gravime´trica terrestre durante
una de las campan˜as.
tos; si no se contara con una medida absoluta de cada uno de los valores obtenidos en el mar, se
producir´ıan distorsiones. Por ello, antes de comenzar una campan˜a oceanogra´fica en la cual se va
a realizar gravimetr´ıa marina, se establece una base en el muelle donde esta´ atracado el barco.
Se realizan medidas alternativamente entre la base abierta en el muelle y la base absoluta ma´s
cercana (establecida por el Instituto Geogra´fico Nacional, IGN), en cortos intervalos de tiempo
(1-2 horas), para que se pueda considerar una variacio´n lineal entre ellas (Carbo´, 1996) [66]. Una
vez establecida la diferencia de unidades gravime´tricas entre las dos bases (lo que denominamos
constante de enlace) debe realizarse una pequen˜a correccio´n para tener en cuenta la diferencia de
altura entre el punto del muelle donde se esta´n realizando las medidas y la posicio´n del grav´ımetro
del barco, instalado varios metros por debajo. Para evitar introducir en la constante de enlace el
efecto que causar´ıa en las medidas las variaciones de la marea en el puerto, se debe utilizar la
altura de marea en la hora inicial de lectura, que es aquella sobre la que se reducen las sucesivas
lecturas realizadas en el muelle y la base del IGN (Figura 4.8).
El enlace con las redes terrestres de establecio´ sobre las bases gravime´tricas de primer orden
del Instituto Geogra´fico Nacional en Cartagena, Santander, Vigo y La Corun˜a, dependiendo de
los puertos de comienzo y finalizacio´n de las campan˜as. Las lecturas efectuadas para el enlace se
realizaron con un grav´ımetro terrestre Lacoste & Romberg modelo G (nº953), cuya precisio´n es de
±0,01 mGal y con un grav´ımetro terrestre Worden Master, tambie´n con una precisio´n de ±0,01
mGal (Figura 4.9). Las constantes de enlace calculadas para las diferentes campan˜as se muestran
en el Cuadro 4.1. En cualquier caso, debemos tener en cuenta que el grav´ımetro marino tiene una
precisio´n de ±1 mGal.
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Cuadro 4.1: Constantes de enlace calculadas para las campan˜as en mar del Plan ZEEE entre los an˜os 2001 y 2007.






4.3.2.2. Correccio´n de cruces y estimacio´n de la precisio´n del levantamiento gra-
vime´trico
Esta correccio´n evita uno de los errores ma´s aparentes visualmente en los mapas realizados
a partir de levantamientos sistema´ticos, en los que se ha navegado a lo largo de varias l´ıneas
paralelas entre s´ı y con sentidos opuestos. En estos mapas es frecuente observar la aparicio´n de
patrones en zigzag conocidos como herringbone. Este efecto se debe al sentido de movimiento
sobre la l´ınea, a los cambios de velocidad y a que la adquisicio´n de los datos desde plataformas
en movimiento conlleva un error dependiente del tiempo, que produce un efecto de retraso en los
puntos de medida que hacen que e´stos queden desplazados respecto a donde deber´ıan estar. En el
caso de los datos gravime´tricos, este retraso de tiempo se debe a que el sensor tarda una decena de
segundos en equilibrarse y tomar la medida lo que, navegando a una velocidad que normalmente es
de alrededor de 10 nudos (1 nudo equivale a 1,852 km/h), supone que desde que el sensor comienza
a tomar la medida hasta que la refiere espacial y temporalmente a un punto concreto, el barco ha
recorrido alrededor de 51,4 m. Este efecto temporal se agrava por el sistema de adquisicio´n de datos
utilizado en el B.I.O. Hespe´rides, por el cual la medida que es referida a un punto corresponde a
la media estad´ıstica de las seis medidas del sensor tomadas durante el minuto anterior.
Para evaluar y corregir incertidumbres en los levantamientos gravime´tricos, se examinan las
diferencias entre las anomal´ıas gravime´tricas obtenidas durante la navegacio´n de diferentes l´ıneas
que han pasado por un punto comu´n o punto de cruce entre l´ıneas. Varios autores (Talwani, 1971;
Wessel y Watts, 1988) [292, 317] consideran que el ana´lisis estad´ıstico de las diferencias en los
puntos de cruce es el mejor me´todo para evaluar la precisio´n de un levantamiento y disminuir los
errores en el mismo.
En este trabajo, la correccio´n de cruces se ha llevado a cabo utilizando el mo´dulo Geosoft
Levelling System de la aplicacio´n informa´tica Oasis Montaj. El me´todo que emplea es una nivelacio´n
estad´ıstica. La secuencia de trabajo que se ha seguido se puede sintetizar en los siguientes pasos:
· Seleccio´n de las l´ıneas de ‘control’ con las que se avaluara´n las l´ıneas de navegacio´n conside-
radas ‘normales’ (Figura 4.10).
· Evaluacio´n de las diferencias en los cruces entre las l´ıneas de control y las normales; nivelacio´n
de las l´ıneas de control. Se asume que la diferencia entre la l´ınea de control y las l´ıneas
normales a las que corta se puede utilizar para estimar el ruido sistema´tico remanente a lo
largo de la l´ınea de control. Una vez estimada la tendencia que sigue este ruido sistema´tico,
se nivelan las l´ıneas de control ajustando estad´ısticamente esta tendencia.
· A continuacio´n, se vuelven a evaluar las diferencias entre las l´ıneas normales y las de control,
pero con e´stas u´ltimas ya niveladas. Se inspeccionan los valores obtenidos y se descartan
aquellos cuyas diferencias de consideran muy altas, para no tener en cuenta en la nivelacio´n
valores que correspondan a medidas ano´malas. As´ı, se nivelan las l´ıneas normales, garanti-
zando que las medidas en todas las l´ıneas siguen los valores de la l´ınea de control corregida,
si bien alguna l´ınea normal concreta puede quedar desnivelada.
· Se presentan los resultados en mapas y se repiten las correcciones con diferentes ajustes
hasta que se considera que se obtiene un mapa donde la mayor parte de los errores quedan
subsanados.
Se realizaron nivelaciones estad´ısticas por este procedimiento para las distintas campan˜as de for-
ma individual y posteriormente para las campan˜as entre s´ı, puesto que e´sta es la mejor forma de
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Figura 4.10: Modelo digital de elevaciones de la zona de trabajo (datos batime´tricos procedentes del Atlas Digital
GEBCO) sobre el que se muestran las l´ıneas tomadas para el levantamiento gravime´trico y sobre las que se realiza
correccio´n de cruces. Amarillo, l´ıneas de ‘normales’; Naranja, l´ıneas de ‘control’. Mapa realizado con la aplicacio´n
informa´tica Generic Mapping Tools (Wessel et al., 2013) [316].
correccio´n para el conjunto del levantamiento (Llanes, 2006) [175]. El valor medio de los cruces ob-
tenido finalmente es de 0,124 mGal, con una desviacio´n esta´ndar de 5,04 mGal en una distribucio´n
normal. Observando estos resultados, podemos inferir que el levantamiento gravime´trico no se ve
influenciado por ningu´n error sistema´tico.
4.3.2.3. Adquisicio´n y procesado de los datos gravime´tricos
La informacio´n gravime´trica que se va obteniendo durante las campan˜as de barco, llega a la
unidad central de tratamiento de datos a trave´s de tres canales independientes:
· Grav´ımetro marino, situado en el centro de gravedad del barco.
· Instrumentos de navegacio´n y posicionamiento, en el puente de mando del barco.
· Operador de guardia, en el laboratorio de popa, que controla el correcto funcionamiento del
grav´ımetro, as´ı como las variaciones de rumbo, velocidad o cualquier otra circunstancia que
pueda afectar a la correcta toma de los datos; dichas variaciones son comunicadas al personal
de guardia desde el puente de navegacio´n del barco. Adema´s, el operador de guardia introduce
las caracter´ısticas concretas de cada l´ınea en ejecucio´n.
Todo este flujo de informacio´n se fragmenta en unidades de taman˜o apropiado para su fa´cil ma-
nejo, supervisio´n y correccio´n, denominadas ‘unidades temporales de adquisicio´n de datos’ que, en
nuestro caso, coinciden con la duracio´n de las guardias, 3 horas. De este modo, el periodo ma´ximo
de pe´rdida de informacio´n es de 3 horas.
Con la informacio´n as´ı almacenada, se aplica el programa Lanzada (Carbo´ et al., 1998) [65],
disen˜ado para obtener las anomal´ıas gravime´tricas de cada l´ınea. Las operaciones que lleva a cabo
el programa son:
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· Composicio´n de un fichero para cada l´ınea que incorpore los datos de lecturas del grav´ımetro,
posicio´n, rumbo, velocidad y profundidad (procedente de la ecosonda monohaz EA-500 o´,
en ocasiones, del haz central de la ecosonda multihaz).
· Ca´lculo del rumbo y la velocidad reales.
· Correcciones de marea terrestre, Eo¨tvo¨s, deriva instrumental y suma de la constante de
enlace con las redes gravime´tricas terrestres. La deriva instrumental se calcula tambie´n por
campan˜a, teniendo para ello en cuenta la variacio´n media observada para las lecturas del
grav´ımetro marino en las 24 horas anteriores y posteriores a la campan˜a.
· Ca´lculo de las anomal´ıas de Aire Libre y de Bouguer, referidas al GRS67.
Para obtener mayor precisio´n en la malla de anomal´ıa de Bouguer, se ha realizado una correccio´n
topogra´fica de los mismos. De ese modo, se evita el efector gravitatorio que ejercen las masas
repartidas heteroge´neamente en las proximidades de cada punto de medida. Para la aplicacio´n de
esta correccio´n, inicialmente se utilizo´ la aplicacio´n informa´tica Lanzada-F (Carbo´ et al., 2003)
[64], basado en la discretizacio´n de prismas rectos (Naggy, 1966) [223]. Posteriormente, y a efectos
de homogeneizar datos antiguos y posteriores, se ha usado la aplicacio´n informa´tica Oasis Montaj
(Geosoft), que usa una combinacio´n de los me´todos descritos por Kane (1962) [149] y Naggy (1966)
[223]. Para calcular las correcciones, es necesario remuestrear los datos de los MDE a una malla
centrada en cada punto de medida. La correccio´n se calcula sumando la contribucio´n gravime´trica
de tres zonas para cada punto (pro´xima, intermedia y lejana), como se muestra en la Figura 4.12. En
la zona pro´xima (desde cada estacio´n hasta 1 celda de distancia), el algoritmo suma los efectos de
cuatro secciones triangulares, que describen una superficie entre el punto de medida y la elevacio´n
de cada esquina diagonal; en la zona intermedia (1 a 8 celdas de distancia), el efecto gravime´trico
del terreno es calculado como la suma de los efectos de cada prisma cuadrado obtenido a partir
de la malla, siguiendo el me´todo de Naggy (1966) [223]; en la zona lejana (mayor de 8 celdas),
se calcula la correccio´n a partir de la aproximacio´n de segmento anular de toque a un prisma
cuadrado, siguiendo el me´todo descrito por Kane (1962) [149].
En el caso de los datos gravime´tricos empleados en esta investigacio´n, la correccio´n topogra´fica
o de fondo ocea´nico se ha calculado utilizando mallas batime´tricas con 100 m de ancho de celda, y
la distancia regional hasta donde se han corregido los datos ha sido de 5000 m, con una densidad
de 2,3 g/cm3. Los valores finales de correccio´n de fondo han sido analizados estad´ısticamente y
se ha obtenido un valor medio de -1,91 mGal, con una desviacio´n esta´ndar de 7,71 mGal en una
distribucio´n normal.
Los ficheros correspondientes a cada l´ınea de navegacio´n con informacio´n gravime´trica, inclu-
yendo todas las correcciones aplicadas, quedan incorporadas a unas base de datos georreferenciada.
A continuacio´n se corrigen las lecturas ano´malas (spikes), y se aplica un filtro de paso bajo que
elimina las sen˜ales con longitud de onda inferior a 1000 m, para suprimir el ruido de menor longi-
tud de onda en el levantamiento. El conjunto de datos, ya filtrado, se interpola mediante kriging,
tomando un radio de interpolacio´n de 4 km por considerar e´ste el adecuado en base a la distancia
entre las l´ıneas de navegacio´n seguidas durante la adquisicio´n de los datos y a las caracter´ısticas
del a´rea de estudio. Siguiendo este procedimiento descrito, se obtuvieron finalmente las mallas
regulares de 4 km de lado para los valores de anomal´ıa de Aire Libre y de Bouguer en el a´rea de
estudio (Figura 4.11).
4.3.3. Datos gravime´tricos de tierra
En la parte continental del a´rea de estudio (noroeste de la Pen´ınsula Ibe´rica) se han utilizado
medidas gravime´tricas terrestres procedentes de las bases de datos del Instituto Geogra´fico Nacional
y ENRESA, actualizadas al an˜o 2001 (A´lvarez, 2002) [5], y que incorporan todas las correcciones
aplicables a datos terrestres que se han descrito anteriormente.
En total se ha contado con 22.813 medidas gravime´tricas terrestres en la zona de estudio, con
una distribucio´n sensiblemente homoge´nea.
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Figura 4.11: Procedimiento seguido en la adquisicio´n y el procesado de los datos gravime´tricos.
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Figura 4.12: Esquema de las mallas regulares de elevaciones (MDE) y distancias para la aplicacio´n de los diferentes
me´todos de ca´lculo de la correccio´n topogra´fica de los datos gravime´tricos.
4.3.4. Datos gravime´tricos derivados de altimetr´ıa satelital
En estudios de geolog´ıa y geof´ısica marina, se acepta comu´nmente la utilizacio´n de la altura del
geoide para el ca´lculo de anomal´ıas gravime´tricas (Sandwell, 1984) [265]. Los datos de la superficie
del oce´ano tomados satelitalmente son una buena aproximacio´n al geoide marino y a partir de ellos
se calcula la anomal´ıa de Aire Libre. En Internet es posible encontrar valores de anomal´ıa de Aire
Libre regularizados en una malla de 2*2 minutos para todas las a´reas ocea´nicas de la Tierra, proce-
dentes de los sate´lites ERS-1, Geosat y Topex-Poseidon (Sandwell y Smith, 1997) [266], introducidos
en la base de datos mundial del Laboratorio de Geociencias del NOAA y la Institucio´n Oceanogra´fi-
ca de Scripps, y de libre distribucio´n: http://topex.ucsd.edu/marine grav/mar grav.html
A partir de los datos satelitales de anomal´ıa de Aire Libre y de batimetr´ıa, se ha calculado la
anomal´ıa de Bouguer a trave´s de la sustraccio´n del efecto gravime´trico que tendr´ıa una la´mina de
densidad constante y de altura igual a la de la la´mina de agua para cada punto a calcular, lo que
permite minimizar el efecto que el relieve del fondo tiene sobre la anomal´ıa gravime´trica. Como ya
se ha explicado con anterioridad en el apartado 3.2.3.1 de esta memoria, la densidad de reduccio´n
adecuada para este procedimiento es de 1,64 g/cm3. De este modo, se tiene que para los datos de
sate´lite:
A.B. = A.A.L.+ (h · 1, 64 · 0, 04191) (4.1)
expresado en miligales y siendo h el espesor en metros de la la´mina de agua en cada punto.
En la Figura 4.11 se sintetiza un diagrama de flujo la secuencia de los pasos seguidos desde
la adquisicio´n de los datos en mar hasta la elaboracio´n final de los mapas, integrando datos gra-
vime´tricos de tierra y derivados de altimetr´ıa espacial. Los mapas de anomal´ıa de Aire Libre y de
Bouguer resultantes de todo este proceso se muestran, respectivamente, en las figuras 4.13 y 4.14.
4.3.5. Ana´lisis de la coherencia entre los datos gravime´tricos de barco
y los derivados de altimetr´ıa satelital
Como ya se ha mencionado antes, para la elaboracio´n final de los mapas gravime´tricos, en mar
se han empleado datos procedentes de campan˜as de barco y datos extra´ıdos obtenidos a partir de
altimetr´ıa espacial (Sandwell y Smith, 1997) [266]. Para conocer la precisio´n y las limitaciones tanto
de los resultados obtenidos a partir de altimetr´ıa satelital como de los recopilados en campan˜as de
barco, se ha llevado a cabo un ana´lisis de la coherencia entre ambos tipos de datos. Para ello, se ha
realizado un ana´lisis del espectro de frecuencias observado en un perfil gravime´trico en direccio´n
E-O, de 370 km de longitud y coincidente de forma parcial con una l´ınea de control transversal a
las estructuras principales del margen. Su localizacio´n se muestra en la Figura 4.15.
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Figura 4.13: Mapa de anomal´ıa gravime´trica de Aire Libre de la zona de estudio, que integra datos de barco, de
tierra y derivados de altimetr´ıa espacial. Contornos cada 10 mGal. Iluminacio´n desde el NO.
Figura 4.14: Mapa de anomal´ıa gravime´trica de Bouguer de la zona de estudio, que integra datos de barco, de
tierra y derivados de altimetr´ıa espacial. Contornos cada 10 mGal. Iluminacio´n desde el NO.
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Figura 4.15: Localizacio´n geogra´fica (l´ınea blanca) del perfil de valores de anomal´ıa de Aire Libre, obtenidos a
partir de datos de barco y de altimetr´ıa satelital, para el ana´lisis de coherencia. La l´ınea amarilla marca el per´ımetro
de la zona en que se dispone de ambos tipos de datos (cobertura de las campan˜as del Plan ZEEE entre los an˜os 2001
y 2007). Modelo digital de elevaciones realizado a partir de los datos del Atlas Digital GEBCO. Mapa realizado con
la aplicacio´n informa´tica Generic Mapping Tools (Wessel et al., 2013) [316].
A lo largo de la l´ınea seleccionada, se ha calculado el espectro cruzado a partir de los dos tipos
de datos. Puesto que el intervalo de muestreo es muy diferente para cada caso (aproximadamente
50 m en los datos de barco y unos 3.500 m en los de altimetr´ıa espacial), se ha realizado una
interpolacio´n al taman˜o de paso mayor, se ha aplicado un filtro de paso bajo para evitar el efecto
de aliasing en los datos de barco y finalmente se han remuestreado ambos tipos de datos con un
paso de 1.000 m.
El ca´lculo del espectro de frecuencias se ha realizado con el programa informa´tico Generic
Mapping Tools (Wessel y Smith, 1995) [315]. La aplicacio´n empleada utiliza el me´todo de (Welch,
1967) [313], que ensambla la medida de varias ventanas que solapan, y la estimacio´n de error
esta´ndar de (Bendat y Piersol, 1986) [20]. En la Figura 4.16 se muestra el espectro de frecuencia
para los datos de barco y los de sate´lite y la coherencia entre ambos tipos de datos.
El ana´lisis espectral mide la cantidad de sen˜al registrada para cada frecuencia. El ana´lisis de
coherencia es la funcio´n que compara los valores obtenidos en dos registros.
Los valores de potencia son similares para ambos tipos de datos en las longitudes de onda
medias y largas. Para longitudes de onda de 20 km o inferiores, la cantidad de sen˜al es mucho
mayor en los datos de barco que en los procedentes de altimetr´ıa espacial (Figura 4.16, C). La
coherencia entre ambos tipos de datos es alta (pro´xima a la unidad) para las longitudes de onda
medias y largas (>20 km), pero por debajo de 15 km de longitud de onda la coherencia disminuye
bruscamente (Figura 4.16, D), tal como sugiere la separacio´n de tendencia en las curvas de potencia
del espectro (Figura 4.16, C).
Los resultados obtenidos son acordes con la resolucio´n de 22-30 km de los datos gravime´tricos
procedentes de altimetr´ıa espacial observada, por ejemplo, por Yale et al. (1995) [337]. Para el caso
analizado, se observa que las resoluciones de los datos de barco y de sate´lite son so´lo comparables
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lucio´n, para estructuras que producen anomal´ıas con longitudes de onda inferiores a 20 km, sera´
necesario emplear datos de barco obtenidos en un levantamiento sistema´tico de las caracter´ısticas
del realizado en este trabajo.
En la zona de estudio, para la elaboracio´n de los mapas gravime´tricos emplearemos una inter-
polacio´n de ambos tipos de datos, teniendo en cuenta que en las zonas donde se trabaje con datos
de sate´lite no se debera´ tener en cuenta anomal´ıas con longitud de onda inferior a 20 km.
4.3.6. Ana´lisis espectral de la malla de anomal´ıa de Bouguer
Con el objetivo de mejorar la identificacio´n y caracterizacio´n de las anomal´ıas de diferentes
longitudes de onda, que se asocian con las variaciones de densidad principales que estudiamos en
este trabajo, se ha decidido realizar un ana´lisis espectral de la malla de anomal´ıa de Bouguer. Para
llevar a cabo este ana´lisis, y un posterior filtrado segu´n diferentes rangos de frecuencia (o longitud
de onda), es necesario realizar las siguientes operaciones con la malla de anomal´ıa de Bouguer:
1. Transformacio´n al dominio de frecuencias mediante la aplicacio´n de la ecuacio´n de Fourier. Al
aplicar la transformacio´n matema´tica de Fourier, es posible transformar de manera reversible
la sen˜al gravime´trica (en el dominio espacial) al dominio de las frecuencias, y descomponerla
en componentes de frecuencias diferentes.
2. Ca´lculo del espectro radial de frecuencias de la malla (Figura 4.17). A partir de la observacio´n
del espectro, es posible seleccionar frecuencias de corte para aplicar diferentes tipos de filtro
en 2D y as´ı poder aislar grupos de anomal´ıas segu´n rangos de frecuencia (o longitud de onda),
que se relacionan con sendos tipos de fuentes (Karner y Watts, 1983) [150].
3. Aplicacio´n de diferentes filtros en el dominio de las frecuencias para obtener:
· Una malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga, mediante la aplicacio´n de
un filtro de paso bajo (λ > 150 km). Estas longitudes de onda se relacionan con fuentes
profundas, generalmente con variaciones en la superficie de la Moho.
· Una malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media, mediante la aplicacio´n
de un filtro de paso de banda (150 > λ > 33 km). Estas longitudes de onda se relacionan
con fuentes generalmente localizadas en el nivel de la corteza inferior y media.
· Una malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda corta, mediante la aplicacio´n de
un filtro de paso de banda (33 > λ > 8 km). Estas longitudes de onda se relacionan con
fuentes de menor taman˜o y localizadas en la corteza superior, pro´ximas a la superficie.
Los mapas resultantes de la aplicacio´n de este procedimiento, as´ı como una descripcio´n detallada
de los mismos y su interpretacio´n, se muestran en el siguiente cap´ıtulo (Seccio´n 5.1.2.3).
4.3.7. Aplicacio´n del me´todo de Deconvolucio´n de Euler
El me´todo de Deconvolucio´n de Euler consiste en la aplicacio´n de un algoritmo matema´tico
que relaciona el campo gravime´trico (o el campo magne´tico, en su caso) y sus componentes de
gradiente con la localizacio´n de las fuentes generadoras de anomal´ıas, para un ı´ndice estructural











donde x, y, z son las tres dimensiones de la funcio´n f, y n es el grado de homogeneidad de la misma.




+ (y − y0)dG
dy
+ (z − z0)dG
dz
= I(R−G) (4.3)
donde (x0, y0, z0) es la posicio´n de la fuente generadora de una anomal´ıa de la gravedad, cuyo
campo total G se mide en (x, y, z), R es el valor regional del campo total, e I es equivalente a n
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Figura 4.17: Espectro radial de potencia de la malla de valores de anomal´ıa de Bouguer. Las rectas de colores
muestran las aproximaciones lineales para cada tramo de longitudes de onda relacionadas con los diferentes tipos
de fuentes de anomal´ıas gravime´tricas (Karner y Watts, 1983) [150].
Cuadro 4.2: Niveles ma´ximos de aceptacio´n de grado de incertidumbre de las soluciones obtenidas a trave´s del
me´todo de Deconvolucio´n de Euler. IE es el ı´ndice estructural, dz es la incertidumbre ma´xima aceptada en el ca´lculo
de la profundidad, y dxy es la incertidumbre ma´xima aceptada en el ca´lculo de la posicio´n horizontal.
IE dz dxy
0 15 % 30 %
0,5 12 % 25 %
1 10 % 15 %
en la ecuacio´n de Euler, y puede ser interpretado como un ı´ndice estructural (IE). El IE es una
medida de la tasa de cambio de un campo potencial con la distancia. Por ejemplo, en un campo
gravime´trico una esfera tiene un ı´ndice estructural de 2, mientras un salto finito de densidad (p.
ej., a trave´s de una falla o un contacto lateral) tiene un ı´ndice estructural de 0 (Reid et al., 1990)
[250].
Para la aplicacio´n de esta te´cnica hemos empleado la herramienta Euler 3D Deconvolution de
la aplicacio´n informa´tica Oasis Montaj (Geosoft). Con esta herramienta se calculan los gradientes
(las derivadas en x, y, z de la intensidad del campo gravitatorio G, y se usa el me´todo de mı´nimos
cuadrados para resolver la ecuacio´n de Euler simulta´neamente para cada posicio´n dentro de una
sub-malla (o ventana) que se va desplazando a lo largo de toda la malla, para un IE propuesto.
Finalmente, se registran las soluciones de posicio´n y profundidad de la fuente so´lo si el grado de
incertidumbre de las mismas esta´ dentro del margen de tolerancia que se especifique.
Para la realizacio´n de este ana´lisis con los datos de anomal´ıa de Bouguer del margen continental
de Galicia, se ha calculado una malla regular de 5 km de paso. Se han obtenido agrupaciones de
soluciones para ı´ndices estructurales de entre 0 y 1, que se pueden relacionar con cambios laterales
de densidad. Las soluciones aceptadas tienen los niveles de aceptacio´n de incertidumbre que se
detallan en el Cuadro 4.2, ma´s restrictivos que los l´ımites que se proponen habitualmente.
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Figura 4.18: Comparacio´n entre las bases del modelado en 2D y las del modelado en 2+3/4D. A) En color morado
se representa el plano (X,Z) que se utilizar´ıa para el modelado en 2D, que considera que no hay variaciones en la
direccio´n perpendicular (Y). B) El modelado en 2+3/4D permite truncar individualmente los cuerpos en la direccio´n
perpendicular, lateralmente y a distintas distancias segu´n los ejes +Y y -Y, tal como se muestra en el esquema de la
izquierda (seccio´n Y,Z), para un cuerpo tridimensional asime´trico como el que se muestra a la derecha. Modificado
de GMSYS User’s Guide, V4.10 .
4.3.8. Modelado gravime´trico en 2+3/4D
En este trabajo se ha realizado un modelado gravime´trico directo mediante un proceso iterativo
de ajuste de los modelos. Los modelos geoestructurales de distribucio´n de densidades que se realizan
como punto de partida, integran la informacio´n geolo´gica disponible y los datos s´ısmicos previos
con los nuevos datos gravime´tricos; se calcula la respuesta gravime´trica del modelo generado y, por
comparacio´n con los datos de gravedad reales, se va ajustando el modelo. Los modelos gravime´tricos
no aportan soluciones u´nicas, ya que varios modelos geolo´gicos distintos pueden dar como respuesta
la misma anomal´ıa gravime´trica, pero si descargan modelos geolo´gicos que dan una respuesta
gravime´trica imposible. Adema´s, la integracio´n de otra informacio´n geolo´gica y geof´ısica ayuda en
la constriccio´n de los modelos finales.
Los modelos en 2D pueden ser visualizados como un nu´mero de prismas tabulares, de seccio´n
y densidad constantes en la dimensio´n transversal al modelo, que se supone infinita. El modelado
en 2+3/4D permite truncar estos prismas a la distancia deseada en la perpendicular al modelo,
por lo que suponen una aproximacio´n ma´s exacta a la realidad.
En el modelado gravime´trico en 2D, se asume que los cuerpos tienen dos dimensiones (X=
distancia, Z= profundidad) y no se consideran cambios en la perpendicular al modelo. As´ı, los
bloques y las superficies creadas en un modelo 2D se extendera´n hasta el infinito en la direccio´n Y
(distancia normal a X). De este modo, un modelo 2D se puede visualizar como una serie de prismas
de seccio´n variable y extensio´n infinita en la direccio´n Y (Figura 4.18, A). A diferencia de esto, el
modelado en 2+3/4D permite truncar los prismas en las distancias que se elijan en los sentidos de
los ejes +Y y −Y . Ma´s alla´ de los prismas truncados, se situara´n nuevos prismas de igual seccio´n
pero de densidad diferente (Figura 4.18, B). Adema´s, el modelado en 2+3/4D permite especificar
la posicio´n de los extremos de cada prisma en direccio´n Y de forma individual, de modo que los
bloques disen˜ados pueden ser asime´tricos respecto al eje X. Este me´todo de modelado supone una
aproximacio´n ma´s exacta a la realidad (Talwani y Heirtzler, 1964; Cady, 1980) [293, 58].
El ca´lculo de la respuesta gravime´trica de los modelos geoestructurales planteados se ha basado
en los me´todos de Talwani et al. (1959) [294] y Talwani y Heirtzler (1964) [293], y los algoritmos
descritos por Won y Bevis (1978) [336]. En este trabajo se ha empleado para el modelado gra-
vime´trico la aplicacio´n informa´tica GMSYS. En la construccio´n de los modelos en 2+3/4D se ha
comparado la anomal´ıa de la gravedad teo´rica, calculada para el modelo teo´rico, con la anomal´ıa
de la gravedad observada sobre el perfil tomado en cada caso. El modelo geoestructural se ha ido
modificando hasta minimizar el error entre ambas anomal´ıas.
En el presente trabajo de investigacio´n se han construido varios modelos geoestructurales a
trave´s del margen continental de Galicia, tres de gran extensio´n (dos en direccio´n O-E y uno
en direccio´n N-S), y once de menor extensio´n que cruzan el frente compresivo desde el flanco
noroeste de la regio´n de bancos submarinos, hasta el margen norte de Galicia (Figura 4.19). Para
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Figura 4.19: Situacio´n geogra´fica de los modelos geoestructurales en 2+3/4D realizados a partir de los datos
gravime´tricos. Contornos batime´tricos cada 500 m.
la realizacio´n de los mismos, se extrajeron sendos perfiles de las mallas interpoladas de anomal´ıa
de Bouguer y batimetr´ıa.
La correlacio´n entre densidades y velocidades de ondas s´ısmicas se ha realizado a partir de las
curvas emp´ıricas que relacionan estos para´metros (Ludwig et al., 1970; Barton, 1986; Christensen
y Mooney, 1995; Brocher, 2005) [180, 17, 77, 50] (Figura 4.20). As´ı, en los modelos gravime´tricos
construidos en este trabajo se han distinguido 13 unidades de diferente densidad (Cuadro 4.3) en
base a las velocidades s´ısmicas dadas por Co´rdoba et al. (1987) [84], Sibuet et al. (1995) [276],
Whitmarsh et al. (1996) [326] y Pe´rez-Gussinye´ et al. (2003) [232].
La extensio´n transversal (a lo largo del eje Y) de los cuerpos se ha prolongado perpendicular-
mente al menos 50 km en el caso de los cuerpos corticales y el manto, y en funcio´n de la extensio´n
lateral de las anomal´ıas asociadas a los cuerpos sedimentarios de menor taman˜o como, por ejemplo,
los semigraben presentes en la cuenca Interior de Galicia.
Durante el proceso seguido para realizar el ajuste de los modelos, en primer lugar se han
introducido los espesores corticales conocidos, a partir de los modelos s´ısmicos ya citados, con las
densidades calculadas para cada nivel. A continuacio´n, por medio del modelado de la Moho, se
ajustaron las longitudes de onda ma´s amplias del perfil de anomal´ıa de Bouguer. Posteriormente,
se realizo´ el modelado del resto de los elementos hasta conseguir un ajuste muy aproximado de la
anomal´ıa de Bouguer calculada con la observada, con un error acumulado inferior a 1,3 mGal en
todos los modelos.
4.4. S´ısmica
Para la consecucio´n de los objetivos fijados en esta investigacio´n, se han empleado perfiles de
s´ısmica de reflexio´n multicanal. Esta informacio´n s´ısmica ha sido utilizada tanto para apoyar el
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Figura 4.20: Relaciones emp´ıricas entre densidad y velocidad de ondas s´ısmicas P y S en sedimentos saturados de
agua, rocas sedimentarias y rocas ı´gneas y metamo´rficas (Ludwig et al., 1970) [180].
Cuadro 4.3: Relacio´n entre velocidad de ondas P y densidad de las unidades gravime´tricas distinguidas en los
modelos geoestructurales. Obtenido a partir de las velocidades s´ısmicas de los trabajos de Co´rdoba et al. (1987)
[84], Sibuet et al. (1995) [276], Whitmarsh et al. (1996) [330] y Pe´rez-Gussinye´ et al. (2003) [232], y aplicando las
curvas de relacio´n emp´ırica entre velocidades de ondas s´ısmicas y densidad de Ludwig et al. (1970) [180] (Figura
4.20).
Unidad Vel. ondas P (km/s) Densidad (g/cm3)
Manto 8 3,3
Manto serpentinizado 7,5 3,15
Manto serpentinizado 6,5 2,8
Manto serpentinizado 5,7 2,6
Corteza ocea´nica inferior 7,4 3,1
Corteza ocea´nica superior 6,5 2,8
Corteza continental inferior 6,6 2,85





Figura 4.21: Disposicio´n y capacidad de los can˜ones de aire comprimido empleados en la adquisicio´n de s´ısmica
de reflexio´n multicanal de alta resolucio´n durante las campan˜as ERGAP, a bordo del B.O. L’Atalante (IFREMER).
Modificado del esquema facilitado por IFREMER.
estudio de la morfotecto´nica, como para identificar el espesor de la cobertera sedimentaria, el techo
del basamento y la estructura de ambos, e introducir esta informacio´n en los modelos gravime´tricos
realizados. En el estudio de la morfotecto´nica tambie´n se han empleado de forma puntual perfiles
s´ısmicos de alta resolucio´n registrados con sonda parame´trica TOPAS durante las campan˜as del
Plan ZEEE.
4.4.1. S´ısmica de reflexio´n multicanal
Los perfiles de s´ısmica de reflexio´n multicanal interpretados durante esta investigacio´n fueron
adquiridos durante las campan˜as ERGAP en el an˜o 2007 a bordo del B.O. L’Atalante (IFREMER).
Estos datos han sido facilitados por la Dra. Gemma Ercilla (ICM-CSIC), investigadora principal
del proyecto Determinacio´n y valoracio´n de los riesgos geoambientales en el a´rea de hundimiento
del Prestige (ERGAP, VEM2003-200993-CO3). Esta informacio´n s´ısmica consiste en ficheros *.seg,
con datos ya procesados (generacio´n de puntos de profundidad comu´n y suma de trazas, y migracio´n
post-stack). Para la visualizacio´n de los perfiles s´ısmicos, se ha empleado la aplicacio´n informa´tica
de libre distribucio´n SeiSee (http://www.dmng.ru/seisview).
La sen˜al s´ısmica se produjo empleando un dispositivo de can˜ones de aire comprimido que
comprend´ıa 5 can˜ones tipo mini-GI (Sercel), dos de los cuales ten´ıan una capacidad de 45 pulgadas
cu´bicas, otros dos de 13 pulgadas cu´bicas y uno de 24 pulgadas cubicas. La formacio´n con que se
dispusieron los can˜ones se muestra en la Figura 4.21. El dispositivo de recepcio´n de la sen˜al s´ısmica
era un streamer de tres secciones, cada una de 150 m de longitud y con 24 canales (Figura 4.22). Se
disparaba cada 37,5 m y se registraban en una ventana de tiempo de 10 s. La velocidad del buque
durante la adquisicio´n oscilo´ entre los 4,5 y los 6 nudos, algo superior a la velocidad normalmente
recomendada, con la consiguiente pe´rdida de resolucio´n en algunos perfiles.
La posicio´n de los perfiles s´ısmicos obtenidos durante las campan˜as ERGAP de los que se ha
dispuesto para la realizacio´n de este trabajo se muestra en la Figura 4.23.
Tambie´n se ha usado una l´ınea de s´ısmica de reflexio´n multicanal obtenida durante la campan˜a
BURATO4242 a bordo del B.O. Sarmiento de Gamboa, en el a´mbito del proyecto Exploracio´n
da morfoestructura singular da marxen continental occidental de Galicia con˜ecida como O Gran
Burato, financiado por el convenio de colaboracio´n entre la Conseller´ıa de Economı´a e Industria
de la Xunta de Galicia y la Universidad de Vigo, coordinado por el Dr. Daniel Rey (Investigador
Principal del proyecto, Universidad de Vigo).
4.4.1.1. Procesado de los datos s´ısmicos de reflexio´n multicanal
Los datos de s´ısmica de reflexio´n multicanal de los que se ha dispuesto para su interpretacio´n
en esta investigacio´n, son perfiles ya procesados por parte del personal del ICM-CSIC, en el caso de
los perfiles del proyecto ERGAP. Del perfil tomado de la campan˜a BURATO4242, se ha empleado
la imagen pre-procesada a bordo por Manuel J. Roma´n Alpiste (Universidad de Granada) y Tiago
Ribeiro (Universidad de Aveiro). En ambos casos, el procesado realizado incluyo´:
· Reagrupacio´n de trazas por su punto medio comu´n (common midpont, CMP): Al adquirir
datos s´ısmicos con sistemas multicanal, se registran reflexiones de diferentes disparos que
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Figura 4.22: Esquema del dispositivo de adquisicio´n de s´ısmica de reflexio´n de alta resolucio´n durante las campan˜as
ERGAP, a bordo del B.O. L’Atalante (IFREMER). Modificado del esquema facilitado por IFREMER.
Figura 4.23: Localizacio´n de los perfiles de s´ısmica de reflexio´n multicanal, obtenidos durante las campan˜as del
proyecto ERGAP, de los que se ha dispuesto para la realizacio´n de este trabajo. Con trazo ma´s grueso y etiquetados
con su nombre, se indican aque´llos cuya descripcio´n se incluye en esta memoria (ver Seccio´n 5.1.1). Contornos
batime´tricos cada 500 m.
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Figura 4.24: Esquema ilustrativo de la diferencia geome´trica entre punto de profundidad comu´n (common depth
point, CDP) y punto medio comu´n (common midpoint, CMP), para un reflector horizontal (A) y para un reflector
inclinado (B).
Figura 4.25: Ejemplo de la mejora que introduce el proceso de migracio´n sobre un perfil s´ısmico. a) Seccio´n
apilada; b) Seccio´n apilada y migrada. Tomado de Granja (2008) [131].
corresponden aproximadamente al mismo punto del subsuelo, es decir, a un punto de pro-
fundidad comu´n (common depth point, CDP). El CMP se localiza en el punto medio (en la
superficie) de la distancia recorrida por una onda s´ısmica, y se localiza verticalmente por
encima del CDP, de modo que ambos puntos so´lo coinciden geogra´ficamente cuando se trata
de un reflector horizontal (Figura 4.24). Las trazas de diferentes pares emisor-receptor tie-
nen CMP comunes, y durante el procesado se pueden eliminar los efectos de estos desfases.
Este me´todo de correccio´n es adecuado para modelos de capas plano-paralelas, pero cuando
se trata de un subsuelo estructuralmente complejo, se siguen obteniendo diferentes efectos
indeseados como difracciones propias o adyacentes a los perfiles s´ısmicos (Bartolome´, 2002
[16]; Granja, 2008 [131]).
· Apilamiento o stacking : Este proceso consiste en sumar todas las trazas obtenidas para un
mismo CMP, con el objetivo de amplificar la sen˜al y reducir el ruido aleatorio.
· Migracio´n en tiempos post-stack : El procedimiento de migracio´n corrige los reflectores incli-
nados hacia su verdadera posicio´n y se corrigen difracciones, eliminando efectos tipo bow-tie
que se suelen dar en zonas de surcos o sinclinales. El resultado es una mejor definicio´n de
la informacio´n contenida en los perfiles s´ısmicos, mejorando la continuidad, coherencia y re-
solucio´n de los reflectores y recuperando la estructura estratigra´fica, mostrando reflectores
inclinados en su verdadera posicio´n y delineando fallas (Figura 4.25).
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Figura 4.26: Perfilador parame´trico TOPAS 018 en el laboratorio de proa del B.I.O. Hespe´rides. El sistema TOPAS
permite registrar los datos digitalmente en dos tipos de formato: *.raw y *.segy. Adema´s, la sen˜al pre-procesada que
se registra, se imprime en papel te´rmico en una impresora Dowty 120 (imagen de la izquierda).
Las secciones s´ısmicas migradas se suelen mostrar con una escala vertical en tiempo doble de
recorrido (two way travel time, TWTT), en lugar de profundidad. Esto suele deberse a la falta de
control de las velocidades de viaje de las ondas s´ısmicas, aunque otras veces simplemente se debe a
la necesidad de comparar la seccio´n apilada (escala vertical en TWTT) con la migrada, para poder
identificar artefactos generados durante el procesado (Granja, 2008 [131]).
4.4.2. S´ısmica de alta resolucio´n TOPAS
Los perfiladores parame´tricos empleados en las campan˜as realizadas a bordo del B.I.O. Hes-
pe´rides, TOPAS 018 (campan˜as entre 2001 y 2003, Figura 4.26) y TOPAS PS18 (campan˜as de
2006 y 2007), emplean frecuencias primarias centradas en 18 y 15 kHz. Las frecuencias secundarias
resultantes son la suma, con una frecuencia de 33 kHz, y la diferencia, que es la que se utiliza
para prospeccio´n y que oscila entre 0,5 y 5 kHz. La frecuencia que se emplea generalmente es de
3,5 kHz. Este equipo combina una muy buena penetracio´n con una muy alta resolucio´n. La sonda
TOPAS esta´ estabilizada electro´nicamente para los movimientos de cabeceo, balanceo y serpenteo
del buque.
Durante las campan˜as del Plan ZEEE en Galicia, se adquirieron perfiles con sonda parame´trica
TOPAS de forma continua. El modo de disparo empleado por defecto ha sido el chirp, con una
cadencia de emisio´n de la sen˜al de aproximadamente 5 segundos. Con esta configuracio´n, la re-
solucio´n vertical ma´xima es de 0,2 ms, y la horizontal de hasta 0,3 m. La capacidad ma´xima de
penetracio´n en el subsuelo, variable segu´n el tipo de material, es de 150 m.
Este equipo esta´ disen˜ado para trabajar en a´reas sedimentarias y con bajos gradientes batime´tri-
cos (<3º). Durante las campan˜as del Plan ZEEE el sistema de adquisicio´n de datos prioritario es la
ecosonda multihaz, lo que condiciona determinantemente la disposicio´n de las l´ıneas de navegacio´n.
Este hecho limita mucho la adquisicio´n o´ptima de los datos s´ısmicos de ultra-alta resolucio´n y so´lo
en zonas muy localizadas se han podido aprovechar estos perfiles s´ısmicos.
Adema´s de la programacio´n y control de la emisio´n de los trenes de ondas, la estacio´n de
trabajo que soporta el sistema operativo de la sonda parame´trica TOPAS permite usar protocolos
de procesado de la sen˜al adquirida que incluyen la aplicacio´n de filtrados, ganancias. . . As´ı, se
obtienen en tiempo real perfiles s´ısmicos con un pre-procesado que suele ser suficiente para su
interpretacio´n. En nuestra investigacio´n, despue´s de evaluar la calidad de la informacio´n adquirida,
hemos utilizado los registros gra´ficos de la sen˜al pre-procesada, seleccionando aquellos que hemos
considerado de mayor utilidad para la consecucio´n de los objetivos.
Cap´ıtulo 5
Resultados e interpretacio´n
El presente Cap´ıtulo se divide en dos grandes secciones que corresponden a las dos aproxima-
ciones que se han realizado al estudio de la estructura y geodina´mica del margen continental de
Galicia. En ellas se desarrolla el ana´lisis e interpretacio´n de los datos obtenidos por medio de la
aplicacio´n de las te´cnicas experimentales descritas anteriormente (Cap´ıtulos 3 y 4). De este mo-
do, la Seccio´n 5.1 Estructura profunda se dedica al estudio de la estructura litosfe´rica del margen
continental, basada fundamentalmente en el ana´lisis de los datos s´ısmicos y gravime´tricos de que
se dispone y, por otro lado, la Seccio´n 5.2 Estructura superficial se centra en el ana´lisis de la mor-
folog´ıa del lecho marino y su relacio´n con la fa´brica tecto´nica del margen continental, realizado a
partir de los datos batime´tricos y s´ısmicos disponibles.
La mayor parte de los ana´lisis geof´ısicos llevados a cabo en el margen continental de Galicia
durante las u´ltimas de´cadas se han centrado en el estudio del proceso de rift que le dio origen, es
decir, en su componente extensiva. En cambio, son pocos los trabajos que hacen referencia a su
relacio´n con el margen compresivo del norte de Iberia y a la forma en que se produce la transicio´n
entre un margen y el otro. Por este motivo, los ana´lisis realizados en este Cap´ıtulo se van a centrar
en gran medida en el estudio de la estructura compresiva del margen gallego, y en las relaciones
entre los procesos extensivos y los compresivos.
5.1. Estructura profunda
5.1.1. Ana´lisis de perfiles s´ısmicos de reflexio´n multicanal
En las bases de datos pu´blicas como la del Marine Geoscience Data System (http://www.
ig.utexas.edu/sdc/) no se dispone de perfiles s´ısmicos en este margen continental al norte de
los 42º 30’ N, debido a que la mayor parte de los trabajos acade´micos se han centrado en el
margen de rift al oeste de Galicia y, sobre todo en los u´ltimos an˜os, en la regio´n donde se localiza
la hiperextensio´n de la litosfera continental. Para la realizacio´n de este trabajo ha sido posible
disponer de parte de las secciones s´ısmicas adquiridas durante las campan˜as ERGAP, en las que
se disen˜o´ un entramado de perfiles sobre la regio´n del banco de Galicia y las a´reas adyacentes.
Varios de estos perfiles se adquirieron al norte de la latitud 42º 30’ N, y algunos son transversales
a las estructuras compresivas que afectan a la regio´n de bancos submarinos en su flanco noroeste.
En la Figura 4.23 se muestra la localizacio´n de los perfiles s´ısmicos de los que se ha dispuesto
para este estudio. De ellos, se han seleccionado para este ana´lisis siete, trazados transversalmente
a las estructuras principales del flanco noroeste de la regio´n de bancos submarinos. A pesar de su
numeracio´n correlativa de acuerdo con el orden de adquisicio´n durante las campan˜as, en este caso
se van a describir siguiendo un orden de sur a norte y de oeste a este, con el objetivo de analizar los
cambios que se producen en el margen continental desde la zona de hiperextensio´n en el margen
profundo de Galicia, hasta el frente compresivo que conecta al oeste con la llanura abisal de Iberia,
al noroeste con los montes submarinos de Corun˜a, y hacia el norte con la llanura abisal de Vizcaya.
En el ana´lisis de los perfiles s´ısmicos que se ha realizado se describe sucintamente la arqui-
tectura del basamento y el relleno sedimentario. En este estudio no nos detendremos a analizar
la sismoestratigraf´ıa, pues el objetivo fundamental es utilizar esta interpretacio´n para constren˜ir
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diferentes modelos gravime´tricos, que han sido realizados a partir de perfiles pro´ximos o coinci-
dentes con estas l´ıneas s´ısmicas. Esta informacio´n s´ısmica tambie´n servira´ de apoyo al realizar la
interpretacio´n morfotecto´nica. Dos de los perfiles seleccionados, el ERGAP C10 y el ERGAP C11,
sera´n descritos de forma conjunta dado que son continuacio´n el uno del otro. No se dispone de las
velocidades dina´micas empleadas durante la migracio´n, de modo que no ha sido posible hacer una
conversio´n a profundidades expresadas en unidades de distancia y, al describirlas, las expresaremos
en tiempo de ida y vuelta de las ondas s´ısmicas (Two Way Travel Time, TWTT).
Descripcio´n de unidades s´ısmicas
En general, se han diferenciado tres tipos de basamento, y en la cobertera sedimentaria ha sido
posible distinguir dos grandes secuencias (ver figuras 5.1 a 5.6):
Basamento:
· B1, basamento de la corteza continental : Suele presentar un reflector relativamente n´ıtido
hacia el techo, y una facies interna cao´tica a transparente, con algunos reflectores de escasa
continuidad lateral.
· B2, manto serpentinizado: En zonas donde el adelgazamiento de la litosfera continental ha
llevado a la exhumacio´n y serpentinizacio´n del manto superior, e´ste presenta hacia el techo
un conjunto de reflectores de gran amplitud y fuerte reflectividad, con cierta continuidad
lateral y ondulados, que se han identificado como el reflector S. Internamente, presenta una
facies cao´tica. Hacia el extremo distal, comu´nmente se localiza una elevacio´n en forma de
cresta. Este alto del basamento de composicio´n ultrama´fica se suele denominar ‘cresta de pe-
ridotitas’, aunque en realidad se trate de un material originalmente peridot´ıtico pero alterado
hidrotermalmente en un proceso de serpentinizacio´n.
· B3, basamento de la corteza ocea´nica: Comu´nmente presenta en el techo un grupo de reflec-
tores de gran amplitud con continuidad lateral moderada. La facies interna es cao´tica.
Cobertera:
· S1, secuencia post-rift : Se ha observado con una espesor de hasta 1,8 s en las llanuras abi-
sales, y hasta 1,5 s sobre los bloques de corteza continental, aunque localmente se puede
presentar con un espesor mayor asociado a procesos gravitacionales en las laderas del banco
de Galicia. Dentro de esta secuencia se identifican tres grandes unidades, de acuerdo con lo
observado anteriormente por Mauffret y Montadert (1988), Murillas et al. (1990) y Ercilla
et al. (2008) [201, 221, 109] (Cuadro 2.3), aunque teniendo en cuenta los objetivos de este
trabajo, no se han diferenciado en la interpretacio´n: La unidad superior (unidad 1) tiene
un espesor relativamente constante, presenta reflectores continuos y plano-paralelos, aunque
en la proximidad de los bloques de los altos estructurales se presenta a veces con formas
onduladas (secuencias contorn´ıticas), y hacia la base presenta terminaciones en onlap sobre
una inconformidad que la separa de la siguiente unidad; La unidad intermedia (unidad 2)
presenta reflectores plano-paralelos bastante continuos. Hacia la base, muestra una relacio´n
de inconformidad con la siguiente unidad; La unidad inferior (unidad 3) presenta una facies
fundamentalmente transparente, con algunos reflectores de poca continuidad lateral, a veces
ondulados adapta´ndose a la superficie irregular sobre la que se depositan.
· S2 , secuencia sin-rift : De espesor variable, hasta 2,7 s, se identifica sobre bloques de corteza
continental basculados. Presenta una facies de reflectores relativamente continuos y divergen-
tes. Hacia el techo se identifica un reflector muy n´ıtido que supone una inconformidad entre
esta secuencia y la secuencia post-rift que se deposita sobre ella. Localmente puede presentar
terminaciones tipo onlap sobre los bloques de basamento fallados, cuando e´stos han sufrido
un gran basculamiento.
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Perfil s´ısmico ERGAP B24
Este perfil s´ısmico tiene un trazado oblicuo a la direccio´n principal de las estructuras del rift
creta´cico, y cruza el extremo suroeste del frente compresivo. Casi tres cuartas partes del perfil se
localizan sobre el margen profundo de Galicia, muy cerca del l´ımite entre la emersio´n continental y
la llanura abisal de Iberia, y cruza uno de los pequen˜os montes submarinos que afloran aisladamente
en el fondo ocea´nico de esta regio´n de hiperextensio´n continental, denominado monte Canyelles
por Ercilla et al., (2011) [107] (Figura 4.23).
Se han identificado los tres tipos de basamento, de noroeste a sureste (Figura 5.1): basamento
ı´gneo de la corteza ocea´nica, manto serpentinizado y basamento continental. La corteza continental
se presenta en forma de bloques fallados y basculados, con una anchura media de unos 10 km, en
algunos casos aislados entre s´ı, y con su base a una profundidad de entre 8 s y 9 s. Bajo estos
bloques de corteza continental se observa el conjunto de reflectores identificado como el reflector
S. La corteza continental extremadamente adelgazada, se situ´a entonces sobre un cuerpo de manto
serpentinizado, que tiene una zona de ascenso muy pronunciado, en forma de cresta, de unos 7 km
de ancho, hacia su l´ımite noroeste, antes de dar paso al basamento ı´gneo de la corteza ocea´nica. El
basamento de la corteza ocea´nica presenta, en la zona de la llanura abisal de Iberia, varios bloques
fracturados con un salto vertical de menos de 0,2 s. En el l´ımite entre la llanura abisal de Iberia
y el margen profundo de Galicia, donde se encuentra un escarpe asociado al frente compresivo, se
identifica un bloque de corteza ocea´nica, de aproximadamente 9 km de ancho, fracturado y elevado
por medio de un cabalgamiento, con un salto vertical de ma´s de 1 s, y que casi llega a aflorar al
pie del escarpe batime´trico. El contacto entre el basamento ı´gneo de la corteza ocea´nica y la cresta
de manto serpentinizado se ha interpretado tambie´n como un cabalgamiento en este perfil.
La cobertera sedimentaria sobre la corteza ocea´nica presenta reflectores continuos, horizontales
a subhorizontales cerca de la superficie y hacia el noroeste, y plegados por la deformacio´n compresi-
va en las proximidades del cabalgamiento de corteza ocea´nica antes descrito. Hacia la base tambie´n
se observa cierta deformacio´n en forma de pliegues de adaptacio´n y pequen˜as fallas inversas. En
la cobertera sedimentaria sobre el bloque de corteza ocea´nica cabalgante, se observa deformacio´n
con algunas fallas inversas de pequen˜o salto, y sobre la cresta de manto serpentinizado tambie´n
se identifican pequen˜as fallas normales que adaptar´ıan algo de la deformacio´n en los sedimentos.
En la cobertera relacionada con los bloques de corteza continental basculados, se ha identificado
la secuencia sin-rift, que localmente llega a reposar sobre el reflector S. La secuencia post-rift esta´
ligeramente afectada por la deformacio´n compresiva (Figura 5.1).
Perfil s´ısmico ERGAP B26
Esta l´ınea s´ısmica tiene un trazado casi paralelo al de la l´ınea anterior, y se localiza al noreste
de ella. Comienza en la llanura abisal de Iberia, cruza el frente compresivo, atraviesa margen
profundo de Galicia y termina sobre un alto del basamento de direccio´n NNO-SSE. Hacia el centro
del trazado, cruza un pequen˜o monte submarino, denominado monte Redondela por Ercilla et al.
(2011) [107], que aflora aisladamente en el margen profundo de Galicia formando una pequen˜a
cresta en direccio´n NE-SO (Figura 4.23).
En este perfil, como en el anterior, se han identificado los tres tipos de basamento (Figura 5.2):
corteza ocea´nica, manto serpentinizado y corteza continental. La corteza continental se presenta
de nuevo adelgazada de forma extrema, con bloques fallados y basculados. Destaca la presencia
de dos bloques aislados situados en el centro de la seccio´n, y que se disponen sobre el manto ser-
pentinizado. Bajo estos bloques de corteza continental se han observado un conjunto de reflectores
identificados como el reflector S. La continuidad del reflector S hacia el sureste no es clara; hacia
el sureste del perfil, se observa un aumento en la profundidad del reflector S, y donde e´ste se
pierde definitivamente se ha identificado el extremo de la corteza continental inferior adelgazada.
El cuerpo de manto serpentinizado asciende hacia el noroeste formando una cresta que llega a
aflorar en la parte inferior del talud en la conexio´n con la llanura abisal. La anchura de la cresta de
peridotitas var´ıa bastante: tiene una anchura de ma´s de 10 km de ancho hacia la base (a 8,4 s de
profundidad) y hacia la superficie se estrecha considerablemente, alcanzando una anchura de unos
6 km a 7 s de profundidad. Al noroeste de la cresta de peridotitas se identifica el basamento ı´gneo
de la corteza ocea´nica, afectado por fallas normales y con bloques basculados hacia el sureste, con
saltos verticales de hasta 0,25 s. El contacto entre la corteza ocea´nica y la cresta de peridotitas se
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ha interpretado como un cabalgamiento, que presenta un salto vertical de aproximadamente 0,8 s.
Al sureste de este cabalgamiento se han interpretado que al menos hay una estructura compresi-
va ma´s en el manto serpentinizado, que da lugar a un alto estructural sobre el que se depositan
sedimentos sin- y post-rift.
La cobertera sedimentaria sobre la corteza ocea´nica presenta una deformacio´n intensa en las
proximidades del cabalgamiento de la cresta de manto serpentinizado, estando afectada por ple-
gamiento y fallas inversas de buzamiento aparente relativamente elevado. Sobre los bloques de
corteza ocea´nica basculados, se observan algunos grupos de reflectores con facies divergentes. En
la zona del margen profundo de Galicia, se ha identificado la secuencia sedimentaria sin-rift, que
en algunos puntos se encuentra directamente sobre el cuerpo de manto serpentinizado. Sobre ella,
la secuencia post-rift se presenta con una ligera deformacio´n, estando afectada por algunas fallas
inversas y fallas normales de elevado buzamiento, con un salto vertical muy reducido (Figura 5.2).
Perfil s´ısmico ERGAP B28
Este perfil s´ısmico tiene orientacio´n NO-SE, comienza en la llanura abisal de Iberia, muy cerca
del l´ımite entre e´sta y la llanura abisal de Vizcaya. Cruza el banco de Finisterre, un relieve positivo
relacionado con la fa´brica extensiva que afecta a la corteza ocea´nica de los montes de Corun˜a,
para terminar atravesando el escarpe del frente compresivo al noroeste de la regio´n de bancos
submarinos (Figura 4.23).
En este caso se han identificado so´lo dos tipos de basamento acu´stico: corteza ocea´nica y manto
serpentinizado. En la mayor parte de la seccio´n se ha interpretado un basamento compuesto por
material ı´gneo de la corteza ocea´nica muy fracturado, con bloques de pocos kilo´metros de anchura,
generalmente basculados hacia el noroeste (Figura 5.3). En este basamento fracturado de la corteza
ocea´nica, destaca en el extremo noroeste un alto estructural limitado por fallas normales que actu´a
como barrera sedimentaria. Aunque es posible que la profundidad media del techo del basamento
ocea´nico a un lado y al otro de este alto sea ligeramente diferente, la diferencia en la batimetr´ıa se
debe en gran medida a la mayor acumulacio´n de sedimento en el lado proximal (hacia el sureste) del
alto estructural. Hacia el extremo sureste de la seccio´n, se identifica un bloque de corteza ocea´nica
de aproximadamente 7 km de ancho cabalgando hacia el noroeste, con un salto vertical de al
menos 1,5 s; este cabalgamiento produce que el basamento de la corteza ocea´nica aflore en la parte
inferior del talud a lo largo de aproximadamente 2 km, formando un escalo´n. Este bloque elevado
de basamento ı´gneo de la corteza ocea´nica se encuentra a su vez cabalgado hacia el sureste por otro
importante cabalgamiento (al menos 2 s de salto) que eleva un bloque de manto serpentinizado de
10 km de anchura y que genera un importante escarpe morfolo´gico en el que aflora esta cresta de
manto serpentinizado.
La cubierta sedimentaria sobre la corteza ocea´nica se presenta con un espesor variable de hasta
1,7 s. Sobre la estructura extensiva asociada a la creacio´n de corteza ocea´nica, desde el pie del
talud hasta el banco de Finisterre, se identifica una deformacio´n compresiva relativamente intensa,
en forma de cabalgamientos y pliegues asociados. Destaca la presencia de varias fallas inversas que
afectan a la cobertera sedimentaria, ma´s abundantes en las proximidades del frente compresivo. En
el extremo noroeste del perfil, se observan reflectores ondulados y afectados por una falla normal
de poco salto vertical, y que pueden estar relacionados con una adaptacio´n de la sedimentacio´n al
movimiento en la vertical de los bloques de corteza ocea´nica sobre los que se deposita (Figura 5.3).
Perfil s´ısmico ERGAP B17
El trazado de esta seccio´n s´ısmica tiene direccio´n NO-SE. Tiene su extremo noroccidental en
la parte superior del frente compresivo al noroeste de la regio´n de bancos submarinos, y cruza la
prolongacio´n hacia el suroeste del alto de Garc´ıa, para finalizar en el techo del banco de Galicia
(Figura 4.23).
En este caso la totalidad del basamento acu´stico presente en la seccio´n se ha interpretado que
esta´ constituido por bloques de corteza continental fallados y basculados , generalmente hacia el
noroeste (Figura 5.4). El bloque de mayores dimensiones se localiza en el extremo sureste, forma
parte del banco de Galicia, y el escarpe tecto´nico que lo limita hacia el noroeste, y donde aflora el
basamento continental, supone un salto vertical de aproximadamente 1,5 s.
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La cobertera sedimentaria presenta un espesor muy variable, alcanzando un ma´ximo de al
menos 2 s al noroeste del alto estructural de Garc´ıa. En esa cuenca de tipo graben se identifica
una secuencia sin-rift potente, con algunos reflectores internos con cierta continuidad lateral, y
afectada por algunas fallas inversas de buzamiento elevado. La secuencia post-rift, tambie´n se
encuentra ligeramente afectada por pliegues y fallas relacionadas con la deformacio´n compresiva.
En la unidad superior de la secuencia post-rift se observan reflectores continuos y ondulados,
probablemente asociados a un origen contorn´ıtico de estos depo´sitos (Figura 5.4).
En comparacio´n con los perfiles ERGAP B24 y ERGAP B26 descritos antes (Figuras 5.1 y
5.2), en esta l´ınea s´ısmica no se observan indicios de exhumacio´n de manto litosfe´rico (reflector S ),
que s´ı se identificaba ma´s al suroeste, y el espesor de la corteza continental es mayor.
Las evidencias de la deformacio´n compresiva en este perfil s´ısmico alcanzan hasta el lado no-
roeste del alto de Garc´ıa, no habie´ndose encontrado evidencias de compresio´n tecto´nica ma´s hacia
el sureste.
Perfil s´ısmico ERGAP B31
Esta seccio´n s´ısmica tiene tambie´n un trazado NO-SE. Comienza al noroeste sobre la llanura
abisal de Vizcaya, cruza el extremo noreste de un pequen˜o relieve positivo asociado a los montes
submarinos de Corun˜a, atraviesa el frente compresivo y el alto de Garc´ıa, y termina sobre el techo
del banco de Galicia (Figura 4.23).
De nuevo se identifican los tres tipos de basamento acu´stico, de noroeste a sureste: basamento
ı´gneo de la corteza ocea´nica, manto serpentinizado y basamento continental. Aunque, debido a la
escasa penetracio´n y a la presencia de numerosos mu´ltiples, no ha sido posible identificar el techo
del basamento continental en la mayor parte del perfil, parece evidente que el espesor de la corteza
continental es relativamente alto, como en la seccio´n s´ısmica ERGAP B17 descrita en el apartado
anterior (Figura 5.4), incluso en las proximidades de la cresta de manto serpentinizado. En este
caso, aunque se ha identificado un cuerpo de manto serpentinizado formando una cresta de menos
de 10 km de ancho que separa el basamento continental del ocea´nico, no se han observado ma´s
evidencias de exhumacio´n de manto litosfe´rico a lo largo del perfil (no se identifica en reflector S ).
Al noroeste de la cresta de peridotitas, se observa un bloque de corteza ocea´nica que llega a aflorar
en el tramo inferior del talud, con una anchura aproximada de 13 km y levantado 2 s por encima de
la profundidad media del techo del basamento ocea´nico en la llanura abisal que se observa en esta
l´ınea. Se ha interpretado que este levantamiento se produce a trave´s de fallas inversas, mostrando
un claro cara´cter compresivo, aunque dada la anchura del bloque y en relacio´n con lo que se ha
observado en otros perfiles s´ısmicos descritos en este trabajo, podr´ıa haber varios cabalgamientos.
En este caso, la interpretacio´n de la cresta de manto serpentinizado es ma´s dudosa, debido a la baja
penetracio´n en esta seccio´n s´ısmica, y el techo de esta unidad no se distingue de forma tan n´ıtida
como en las secciones descritas con anterioridad. No obstante, es probable que el contacto entre la
cresta de manto serpentinizado y la corteza ocea´nica sea meca´nico, a trave´s de una estructura de
cabalgamiento hacia el noroeste. El pequen˜o bloque de corteza ocea´nica aflorante que forma parte
del conjunto de los montes submarinos de Corun˜a se ha interpretado como un bloque de corteza
ocea´nica que cabalga igualmente hacia el noroeste. En la llanura abisal de Vizcaya, el basamento
ocea´nico se presenta afectado por un cortejo de fallas normales, que buzan hacia el sureste, y que
limitan bloques de unos 3 km de ancho.
La cobertera sedimentaria sobre la corteza ocea´nica de la llanura abisal de Vizcaya muestra
reflectores plano-paralelos hacia la superficie y hacia el noroeste, y progresivamente ma´s deformados
hacia el techo del basamento y hacia el bloque levantado que forma parte de los montes de Corun˜a,
observa´ndose algunos reflectores plegados y afectados por pequen˜as fallas inversas. En los dominios
del talud inferior compresivo y de los bancos submarinos, la capacidad de penetracio´n de la sen˜al
acu´stica y la resolucio´n de los datos s´ısmicos son bastante limitadas y no se distingue en general
el l´ımite con el basamento. En la zona del talud inferior compresivo los reflectores muestran muy
poca continuidad lateral, aunque en las proximidades del alto de Garc´ıa se observa un conjunto
de reflectores, probablemente separando la unidad superior de la intermedia de la secuencia post-
rift, afectados por varias fallas normales que buzan al noroeste. La unidad superior no se observa
afectada por esta fracturacio´n. En el dominio de los bancos submarinos generalmente no ha sido
posible distinguir con claridad las secuencias sedimentarias. En la pequen˜a cuenca que se localiza al
sureste del alto de Garc´ıa se identifican al menos la unidad superior, con reflectores relativamente





























































































































































































































































5.1. ESTRUCTURA PROFUNDA 115
continuos y algo ondulados, relacionados con procesos contorn´ıticos, y la unidad intermedia de la
secuencia post-rift, algo deformada (se observan reflectores plegados). Hacia el techo del banco de
Galicia se observan reflectores bastante continuos y ligeramente ondulados, probablemente debido
de nuevo a la accio´n de corrientes de contorno, y afectados por pequen˜as fracturas de buzamiento
muy alto y escaso salto en la vertical (Figura 5.4).
Perfiles s´ısmicos ERGAP C10 y ERGAP C11
Estos son los u´ltimos de los perfiles s´ısmicos disponibles seleccionados para este estudio y, por
tanto, los que se localizan ma´s hacia el norte (ERGAP C10) y hacia el este (ERGAP C11) de ellos
(Figura 4.23). Aunque son continuacio´n el uno del otro, el perfil ERGAP C10 tiene direccio´n N-S
y el ERGAP C11 direccio´n NNO-SSE. Considera´ndolos en conjunto, el trazado comienza al norte
en la llanura abisal de Vizcaya, cruza el talud inferior compresivo y el alto estructural de Ordon˜o
y recorre en su mitad sur la regio´n de bancos submarinos siguiendo una trayectoria paralela a la
ladera este del banco Galicia, a unos 7 km de distancia del mismo (Figura 4.23).
En este caso so´lo se diferencian dos tipos de basamento acu´stico: corteza ocea´nica y corteza
continental (Figura 5.6). El basamento continental esta´ presente en la mayor parte de la seccio´n.
En la mitad sur no se identifica el techo del mismo con facilidad, y no se observan estructuras
tecto´nicas de importancia debido a que el trazado de la seccio´n es paralelo a la direccio´n estructural
principal en esta zona del margen. Hacia el extremo norte de la regio´n de bancos submarinos
destaca el afloramiento de basamento continental en el alto estructural de Ordon˜o, limitado por
fallas normales con un salto vertical de cerca de 1 s. Al norte del alto de Ordon˜o, ya en la zona
del talud compresivo, a penas se identifica el techo del basamento continental bajo la cobertera
sedimentaria, pero s´ı que se observa aflorando en el talud. Este bloque de corteza continental se
apoya a trave´s de un cabalgamiento sobre un bloque de basamento ı´gneo de la corteza ocea´nica,
que tambie´n aflora hacia el pie del talud. El contacto entre ambos tipos de basamento tiene un
reflejo morfolo´gico en forma de escarpe en el talud. El bloque de basamento ocea´nico que aflora en
la parte inferior del talud continental queda enterrado bajo los sedimentos de la llanura abisal de
Vizcaya, donde se observa cabalgando hacia el norte sobre el siguiente bloque de corteza ocea´nica,
con un salto vertical de 0,5 s. Ma´s hacia el norte, el basamento ocea´nico esta´ constituido por
bloques limitados por fallas normales que buzan al norte, similar a lo observado en otros perfiles
antes.
La cobertera sedimentaria sobre la corteza ocea´nica tiene un espesor ma´ximo, en el extremo
norte del perfil ERGAP C10, de 2 s. Muestra reflectores continuos plano-paralelos hacia la parte
superior y hacia el norte, mientras que hacia la parte inferior y en las proximidades del bloque
cabalgante de corteza ocea´nica, se observan con menos continuidad lateral y ligeramente deforma-
dos. Entre el alto de Ordon˜o y el bloque de corteza continental que cabalga sobre la ocea´nica, se
identifica una pequen˜a cuenca donde el espesor de sedimentos, a pesar de no identificarse el techo
del basamento, parece ser superior a 1,5 s. Hacia el SSE desde el alto de Ordon˜o, la cobertera
sedimentaria presenta espesores superiores a 1 s. En este tramo so´lo se llega a distinguir la se-
cuencia post-rift, con la unidad superior que muestra reflectores bastante continuos y ondulados,
posiblemente resultado de la accio´n de corrientes de contorno. En la superficie, se identifican al
menos catorce incisiones de cara´cter erosivo (con truncacio´n de reflectores) en forma de ‘v’, que
interpretamos como gullies relacionados con la incisio´n de la red de drenaje que transporta mate-
rial desde la ladera este del banco de Galicia hacia el noreste (Figura 5.6), formando un sistema
de drenaje que se describe con ma´s detalle en la Seccio´n 5.2.2.2.
5.1.2. Ana´lisis de mapas gravime´tricos
5.1.2.1. Mapa de anomal´ıa gravime´trica de Aire Libre
Siguiendo el procedimiento descrito en las secciones 3.2.3 y 4.3, se ha elaborado el mapa de
anomal´ıa gravime´trica de Aire Libre, que se representa en la Figuras 4.13 y 5.7. La escala de colores
con que se ha representado la anomal´ıa de Aire Libre var´ıa entre el violeta-azul intenso (valores
mı´nimos) y el rojo (valores ma´ximos).
Los valores de anomal´ıa de Aire Libre oscilan entre -184 mGal y 167 mGal, encontrando el
mı´nimo absoluto en la zona donde comienza el surco norte de Iberia (m1, elongado en direccio´n






























































































5.1. ESTRUCTURA PROFUNDA 117
E-O a ENE-OSO) y el ma´ximo absoluto de el flanco noroeste del banco de Galicia (M1, aproxi-
madamente NE-SO). Cabe destacar igualmente el eje de mı´nimos relativos que se observa en la
zona ocea´nica frente a la costa NO de Galicia (m2 ), cuya orientacio´n var´ıa de E-O al norte del
banco de Galicia a NE-SO frente a la costa gallega. m2 se encuentra separado de m1 frente a la
costa de Cabo Ortegal por el umbral que introduce el eje de ma´ximos relativos M2 (orientacio´n
ENE-OSO). Destaca tambie´n el eje de mı´nimos relativos m3 frente a la costa portuguesa, con
orientacio´n NE-SO. Otros ma´ximos relativos a destacar son el relacionado con el alto estructural
del banco de Galicia (M3 ) y los indicados como M4, M5 y M6, que corresponden respectivamente
con los bancos de Vigo, Vasco de Gama y Oporto. Los ma´ximos relativos indicados como M7 -M12
se corresponden con otros altos de basamento continental identificables en la batimetr´ıa. La plata-
forma continental al oeste de Galicia y la costa portuguesa da lugar igualmente a una alineacio´n de
ma´ximos relativos (M13 ). El resto de ma´ximo relativos identificados sobre el mapa de anomal´ıa de
Aire Libre (M14 -M17 ) corresponden con morfolog´ıas posiblemente asociadas a la fa´brica ocea´nica.
En la zona norte de la cuenca Interior de Galicia se observa el eje de mı´nimos relativos m4, con
orientacio´n NNO-SSE.
Los ma´ximos gradientes de anomal´ıa de Aire Libre que observamos en el mapa son:
· Una banda de gradiente de hasta 10 mGal/km formando una banda de direccio´n aproxi-
madamente ENE-OSO en el margen norte de Galicia, entre el eje de ma´ximos M2 y su
continuacio´n en la estrecha plataforma continental del norte de Iberia y el mı´nimo m1.
· Un gradiente de hasta 6,3 mGal/km oeste y al noroeste del banco de Galicia, entre el ma´ximo
absoluto M1 y los valores pro´ximos a cero de la llanura abisal de Iberia, y de hasta 6,6
mGal/km hacia el norte del banco de Galicia, entre el ma´ximo absoluto M1 -M8 y el mı´nimo
m2.
· Un gradiente de hasta 8 mGal/km entre el ma´ximo relativo de la plataforma continental
portuguesa M13 y el mı´nimo relativo m3, formando una banda de orientacio´n NE-SO. Este
gradiente continu´a de forma ma´s suave en una banda de direccio´n N-S hacia la plataforma
frente a la costa gallega, con un gradiente de unos 70 mGal.
Si se observa la distribucio´n de los valores de anomal´ıa de Aire Libre, destaca la clara correlacio´n
entre e´sta y la batimetr´ıa del margen (Figura 5.8): Los mı´nimos relativos se observan, exceptuando
m3, en las zonas ma´s profundas (llanuras abisales) y en general al pie del talud, donde la acumula-
cio´n de sedimentos y, por tanto, de material menos denso, es mayor. Por el contrario, los ma´ximos
relativos de anomal´ıa de Aire Libre se corresponden bastante bien con zonas elevadas, como los
bancos submarinos y, por ejemplo, la traza de M13 sigue de forma muy aproximada el contorno
de la zona de ruptura de pendiente de la plataforma continental. Au´n as´ı, cabe destacar la falta
de correlacio´n entre la anomal´ıa de Aire Libre y la batimetr´ıa en algunos lugares como m3, que se
encuentra en la zona de la emersio´n continental, pero tambie´n en el punto donde se encuentra el
ma´ximo absoluto M1, que no coincide con la zona de menor batimetr´ıa, y M3, ligeramente descen-
trado respecto de la cima del banco de Galicia. M2 tambie´n es un ma´ximo relativo destacable por
su relativa falta de correlacio´n con la batimetr´ıa. En el caso de m3, e´ste se encuentra localizado
sobre la parte norte de la cuenca de Peniche, sonde la acumulacio´n de sedimentos llega a rondar
los 5 km de espesor (Alves et al., 2006) [9] y el adelgazamiento de la corteza continental hace que
haya un cierto ascenso del manto superior (Sa´nchez de la Muela, 2014) [284].
Como los valores de anomal´ıa de Aire Libre tienen una fuerte dependencia de la batimetr´ıa
(y la topograf´ıa), no es posible realizar a partir de ellos una interpretacio´n directa, ni si quiera
cualitativa, si no se tiene en cuenta el relieve. La anomal´ıa de Bouguer es mucho ma´s significativa
desde el punto de vista geolo´gico, especialmente si se ha llevado a cabo una correccio´n del relieve
del fondo ocea´nico (anomal´ıa de Bouguer Completa), porque en este caso las anomal´ıas pueden ser
interpretadas en te´rminos de variaciones de densidad y profundidad de las fuentes que las generan
por debajo de la la´mina de agua.
5.1.2.2. Mapa de anomal´ıa gravime´trica de Bouguer
Una vez obtenida la anomal´ıa de Aire Libre, se ha procedido al ca´lculo de la anomal´ıa de
Bouguer Completa, es decir, con correccio´n topogra´fica en tierra y de fondo ocea´nico en mar









































































































































































































































120 CAPI´TULO 5. RESULTADOS E INTERPRETACIO´N
(anomal´ıa de Bouguer en adelante), siguiendo los procedimientos descritos en las secciones 3.2.3
y 4.3 de esta memoria. El mapa de anomal´ıa de Bouguer resultante se muestra en la Figura 4.14.
Para su representacio´n se ha empleado una escala croma´tica que var´ıa entre violeta-azul intenso
para los valores mı´nimos y el rojo para los valores ma´s altos.
Los valores de anomal´ıa de Bouguer obtenidos en la zona de estudio var´ıan entre los -103 mGal
y los 385 mGal. Los valores mı´nimos se encuentran en el a´rea continental (colores violetas y azules
en el mapa). En las cercan´ıas de la costa se observan valores pro´ximos a cero o en ocasiones de
hasta ma´s de 40 mGal, como ocurre en el noroeste de Galicia en relacio´n con los complejos ma´ficos
y ultrama´ficos (de mayor densidad relativa) que all´ı se encuentran como, por ejemplo, el complejo
de O´rdenes o el de Cabo Ortegal (Pe´rez-Estau´n y Bea, 2004 [230]). En mar se observa, en general,
un aumento progresivo de los valores de anomal´ıa de Bouguer hacia el oeste y el norte del a´rea de
estudio, es decir, hacia las regiones de corteza ocea´nica de la llanura abisal de Iberia y la llanura
abisal de Vizcaya. A priori, es posible distinguir el dominio del basamento continental (valores de
anomal´ıa de Bouguer menores de ∼220 mGal) del dominio de corteza ocea´nica (valores por encima
de los 300 mGal).
Dentro del a´rea marina de basamento continental, se identifica un mı´nimo relativo de menos de
150 mGal situado aproximadamente sobre la regio´n de bancos submarinos (m1 ), pero ligeramente
descentrado hacia el sureste respecto de la zona de menor batimetr´ıa (ver en Figura 5.10). Este
mı´nimo relativo se prolonga al SSE, hacia los bancos submarinos de Vasco de Gama y Vigo.
Entre la zona de mı´nimo relativo relacionada con la regio´n de bancos submarinos y la isol´ınea de
100 mGal, que coincide aproximadamente con la zona de ruptura de pendiente de la plataforma
continental al oeste de Galicia y Portugal, se identifica, sobre la cuenca Interior de Galicia, un
eje de ma´ximos relativos segmentado en tres partes: M1, de orientacio´n NNO-SSE, M2, con una
NNO-SSE al norte virando ligeramente a N-S aproximadamente en la latitud 41º30’ N, cerca de
su conexio´n con M3, de orientacio´n NE-SO a NNE-SSO, ma´s al sur y ya cerca de la conexio´n de la
cuenca Interior de Galicia con la zona sur de la llanura abisal de Iberia. Las orientaciones de M2
y M3 emulan la morfolog´ıa de la costa portuguesa, siguiendo las orientaciones de las principales
direcciones estructurales.
La transicio´n entre el dominio continental y el ocea´nico en el margen oeste de Galicia se realiza
a trave´s de bandas de gradiente elevado, con las siguientes magnitudes y orientaciones (Figuras 5.9
y 5.10):
· Un gradiente abrupto de hasta 3,6 mGal/km (G1 ) y 3,12 mGal/km (G2 ) en una banda de
direccio´n N-S a NNO-SSE hacia el oeste de la regio´n de bancos submarinos, en la transicio´n
hacia la llanura abisal de Iberia.
· Una banda de gradiente de hasta 2,8 mGal/km (G3 ), de direccio´n aproximadamente E-O en
la transicio´n del flanco norte del banco de Galicia hacia la llanura abisal de Vizcaya, hasta
el estrecho eje de ma´ximos M4, localizado en el flanco noroeste del banco de Galicia y en la
zona de emersio´n continental ma´s hacia el norte.
· Un gradiente de hasta 2,9 mGal/km (G4 ), de direccio´n NO-SE, hacia ma´ximo relativo M5
localizado sobre la llanura abisal de Iberia al sur de la regio´n de bancos submarinos.
La transicio´n entre los dominios continental y ocea´nico en el margen noroeste de Galicia se produce
de manera ma´s escalonada y compleja, con un gradiente medio de entre 0,7 mGal/km y 1 mGal/km
y varios ejes de ma´ximos (M7 y M8 ) y mı´nimos relativos (m2 y m3 ). Los ejes m2 y m3 convergen
en un llamativo mı´nimo relativo de menos de 200 mGal al pie de las plataformas marginales del
noroeste de Galicia, tras un cambio de direccio´n de m2 de E-O a NE-SO al pasar al norte de
la cuenca Interior de Galicia. Este mı´nimo relativo en el que convergen m2 y m3 interrumpe la
continuidad entre los ejes de ma´ximos relativos M7 y M8, dando ma´s complejidad a la transicio´n
entre el dominio continental y el ocea´nico en esta parte del margen.
En el margen norte la transicio´n entre el dominio continental y el ocea´nico vuelve a ser ma´s
regular, con un gradiente aproximado de 1,2 mGal/km (calculado en G5 ).
La superposicio´n de la malla de anomal´ıa de Bouguer y el modelo digital de elevaciones (Figura
5.10) permite observar co´mo se encuentran valores propios de corteza ocea´nica (pro´ximos incluso
a los 350 mGal) en zonas topogra´ficamente elevadas como son el talud al noroeste de la regio´n
de bancos submarinos y en la zona de plataformas marginales al noroeste de Galicia. Esto sugiere












































































































































































































































































5.1. ESTRUCTURA PROFUNDA 123
la presencia de materiales con una densidad muy elevada en la transicio´n entre ambos tipos de
cortezas, o bien la presencia de corteza ocea´nica que ha sido incorporada en el talud continental,
o bien a ambos feno´menos.
Hacia el sur del mapa, se distingue un eje de mı´nimos relativos con orientacio´n NE-SO (m4 )
acompan˜ado de un eje de ma´ximos relativos paralelo a e´l un poco ma´s al sur (M9 ). Esta´n localizados
sobre la cuenca de Peniche (Alves et al., 2006) [9] y ya han sido identificados y descritos con
anterioridad por Sa´nchez de la Muela (2014) [284].
Se pueden distinguir tres sectores en el mapa, segu´n las orientaciones de los gradientes de
anomal´ıa de Bouguer y los ejes de ma´ximos y mı´nimos relativos. De sur a norte:
· Hasta aproximadamente 41º 20’ N, la orientacio´n principal es NE-SO a NNE-SSO, similar a
las direcciones estructurales que se observan en la costa y el borde de la plataforma conti-
nental, en relacio´n con el proceso de rift mesozoico que dio lugar al sector central del margen
continental de Iberia.
· De 41º 20’ N a 43º N, la orientacio´n preferente es NNO-SSE a N-S, coincidiendo con la
principal orientacio´n estructural desarrollada durante el proceso de rift mesozoico.
· Al norte de los 43º N, las direcciones principales que se observan son E-O a NE-SO, como
las de las estructuras relacionadas con el re´gimen compresivo cenozoico.
5.1.2.3. Mapas de anomal´ıa gravime´trica de Bouguer filtrada
En el mapa de anomal´ıa de Bouguer se observa una elevada complejidad en la transicio´n entre
los valores propios de la corteza continental y los de la corteza ocea´nica normal, en relacio´n con
la presencia de los diversos accidentes batime´tricos y estructurales preservados en el margen con-
tinental. Partiendo del hecho de que cuanto mayor es la profundidad a la que se encuentra una
fuente generadora de una anomal´ıa gravime´trica, mayor longitud de onda tiene esa anomal´ıa, si
se separan las componentes diferentes longitudes de onda, se estara´ aislando en cierta medida la
respuesta gravime´trica de diferentes tipos de fuentes segu´n la profundidad a que se encuentren.
Con el objetivo de poder interpretar de forma ma´s precisa el mapa de anomal´ıa de Bouguer, se
ha seguido el procedimiento de ana´lisis espectral descrito en la Seccio´n 4.3.6 y se ha procesado la
malla de datos en el dominio de las frecuencias para obtener tres nuevas mallas:
· Una malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga, obtenida mediante la aplicacio´n
de un filtro de paso bajo para suprimir las longitudes de onda inferiores a 150 km. El mapa
resultante (Figura 5.11) muestra aquellas anomal´ıas producidas a gran profundidad y/o por
variaciones de densidad de grandes dimensiones (anomal´ıas de manto litosfe´rico) o de la
geometr´ıa de la superficie de la Moho. El resultado es algo similar a la anomal´ıa de Bouguer
regional que se obtendr´ıa mediante otros procedimientos, como por ejemplo la aplicacio´n de
una prolongacio´n anal´ıtica ascendente, o de un ajuste polino´mico de grado bajo.
· Una malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media, obtenida por la aplicacio´n
de un filtro de paso de banda entre las longitudes de onda de 150 km y 33 km. En el
mapa obtenido (Figura 5.13) se pueden observar las anomal´ıas relacionadas con contrastes
de densidad producidos en niveles corticales, pero suprimiendo en cierta medida las anomal´ıas
de menor longitud de onda que se relacionan con variaciones de densidad producidas en la
corteza superior.
· Una malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda corta, obtenida mediante la aplicacio´n
de un filtro de paso de banda entre las longitudes de onda de 33 km y 8 km (8 km es la
frecuencia de Nyquist definida por la malla que utilizamos, de 4 m de lado, por lo que no
hay resolucio´n suficiente en la malla para identificar anomal´ıas por debajo de esa longitud
de onda). En el mapa obtenido (Figura 5.15) se pueden observar estas anomal´ıas, que en
general se relacionan con contrastes de densidad producidos en la corteza superior, tales
como pequen˜as cuencas de tipo semigraben o altos estructurales.
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Mapa de anomal´ıa gravime´trica de Bouguer de longitud de onda larga (λ > 150 km)
En el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga (Figura 5.11), se identifican de
forma suavizada los grandes ma´ximos y mı´nimos relativos y los gradientes observados antes sobre
el mapa de anomal´ıa de Bouguer sin filtrar (Figuras 5.9 y 5.10). Tambie´n sigue siendo posible
identificar los tres grandes sectores en que se compartimenta estructuralmente la zona de estudio,
separados aproximadamente por los paralelos 41º 20’ N y 43º N.
Se observa una gran anomal´ıa negativa en tierra, generalmente por debajo de 50 mGal. En la
zona de corteza ocea´nica normal de las llanuras abisales de Iberia y de Vizcaya, la anomal´ıa de
Bouguer de larga longitud de onda tiene un valor superior a 300 mGal. En la regio´n de bancos
submarinos, destaca un mı´nimo relativo (m1 ) con una amplitud de unos -40 mGal (hasta alcanzar
valores cercanos a 150 mGal), mientras que en la cuenca Interior de Galicia se observan dos ejes de
ma´ximos relativos (M1 -M 3) con una amplitud de ma´s de 20 mGal. A diferencia de lo observado
en el mapa de anomal´ıa de Bouguer sin filtrar (Figura 5.9), los ejes de mı´nimos relativos m2 y m3
no tienden a converger frente a la costa noroeste de Galicia, sino que se mantienen paralelos con
una direccio´n aproximada E-O.
Al contrastar la malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga con el relieve del
fondo ocea´nico (Figura 5.12), podemos observar co´mo la transicio´n entre los valores intermedios de
la corteza continental adelgazada en el margen continental y los valores propios de la zona ocea´nica
se hace a trave´s de gradientes ma´s o menos pronunciado: un gradiente de 1,8 - 2,5 mGal/km (entre
200 mGal y 350 mGal) al oeste y el suroeste de la regio´n de bancos submarinos; un gradiente de 1,3
- 2,1 mGal/km (entre 250 mGal y 320 mGal) hacia el segmento sur de la llanura abisal de Iberia;
un gradiente escalonado de hasta 3,2 mGal/km hacia el noroeste y el norte de Galicia (entre 200
mGal y 300 mGal). El mı´nimo gravime´trico de la regio´n de bancos submarinos, relacionado con la
profundizacio´n relativa de la base de la corteza continental en esta zona, se encuentra desplazado
hacia el sureste respecto de la zona de menor batimetr´ıa. En cambio, el eje de ma´ximos relativos re-
lacionado con el ascenso del manto bajo la cuenca Interior de Galicia coincidente aproximadamente
con el eje morfolo´gico de la misma.
Mapa de anomal´ıa gravime´trica de Bouguer de longitud de onda media (150 km
> λ > 33 km)
En este mapa (Figuras 5.13 y 5.14), destacan varios ejes de ma´ximos y mı´nimos relativos,
generalmente alargados segu´n las direcciones N-S a NNO-SSE, NE-SO, NO-SE y E-O, coincidiendo
con las principales direcciones estructurales observadas en la zona de estudio (Figura 2.12). Entre
las zonas de ma´ximos relativos, destacan:
· Una banda estrecha (20-30 km de ancho) de ma´ximos relativos sobre el talud noroeste y
norte de la regio´n de bancos submarinos (M1 y M2 ), con una amplitud de hasta ma´s de 30
mGal. Como ya se menciono´ antes, esta banda de anomal´ıas parece estar relacionada con la
presencia de un cuerpo de densidad ma´s elevada que la de la corteza continental, o con un
engrosamiento y levantamiento de la corteza ocea´nica, o con una mezcla de ambos efectos.
· Sobre la zona de emersio´n continental al oeste y suroeste de la regio´n de bancos submarinos,
se identifican varias alineaciones de ma´ximos relativos (M3 -M5 ) que conforman una banda
ma´s extensa que las anteriores, entre 30 km y 70 km de ancho, estrecha´ndose de sur a
norte, y con una amplitud de ma´s de 50 mGal. Puede estar relacionada con la presencia en
niveles corticales de un material de alta densidad, como es el manto superior exhumado y
serpentinizado en esta zona de hiperextensio´n, con una corteza extremadamente adelgazada,
o con una mezcla de ambos efectos.
· Un eje de ma´ximos relativos (M6 ) de direccio´n NO-SE, de entre 65 y 75 km de ancho y con
una amplitud de ma´s de 40 mGal, sobre la llanura abisal de Iberia hacia el sur de la regio´n
de bancos submarinos. Al igual que en el caso de M3 -M5, estos ma´ximos relativos podr´ıan
estar relacionados con la presencia de manto exhumado y serpentinizado en el proceso de
extensio´n litosfe´rica, con una corteza ano´malamente delgada o ser el resultado de la suma de
ambos feno´menos.






























































































































































































































































5.1. ESTRUCTURA PROFUNDA 127
· En la zona de la cuenca Interior de Galicia, destacan dos zonas de ma´ximos relativos alar-
gadas en direccio´n N-S a NNO-SSE. La situada ma´s al norte (M7 ) tiene una longitud de
aproximadamente 150 km y una anchura de hasta 65 km, con una amplitud de ma´s de 50
mGal hacia el sur. La que se localiza ma´s al sur (M8 ) tiene aproximadamente 115 km de
largo por 90 km de ancho, y una amplitud de ma´s de 40 mGal. Estas dos zonas de ma´ximos
relativos esta´n separadas entre si por dos bandas de gradiente con orientaciones NE-SO y
NO-SE (G1 y G2 ). La banda de ma´ximos relativos M8 conecta en su extremo suroeste con
la localizada sobre la llanura abisal de Iberia (M6 ), mientras que M7 conecta por el norte
con M2. M7 y M8 pueden estar relacionadas con el adelgazamiento de la corteza continental
en la cuenca Interior de Galicia, y el ascenso del manto litosfe´rico por debajo de e´sta en
una regio´n relativamente estrecha, dando como resultado una anomal´ıa de longitud de onda
media. El eje M7 esta´ relativamente desplazado hacia el este respecto al eje morfolo´gico de la
cuenca, lo que podr´ıa estar relacionado con cierta asimetr´ıa en el ascenso de manto litosfe´rico
bajo esta parte de la cuenca.
· Hacia el noroeste de Galicia, en la zona de plataformas marginales, se identifica el ma´ximo
relativo M9, alargado en direccio´n NE-SO y con una amplitud de ma´s de 20 mGal, que tiene
cierta continuidad con el eje de ma´ximos relativos M2 descrito antes y podr´ıa relacionarse
de nuevo con un engrosamiento y levantamiento de la corteza ocea´nica en el pie del talud
continental. Ma´s hacia el este, se observa un pequen˜o eje de ma´ximos relativos (M10 ) que
probablemente se prolonga ma´s alla´ del l´ımite de la zona de estudio. En este caso, los valores
relativamente elevados pueden deberse a la presencia de una zona de exhumacio´n de manto
litosfe´rico en la llanura abisal de Vizcaya.
· Hacia el norte de la zona de estudio, sobre la llanura abisal de Vizcaya, se identifican dos
ejes de ma´ximos relativos con orientacio´n E-O (M11 ) a ENE-OSO (M12 ). Pueden estar
relacionados con una ligera deformacio´n de la corteza ocea´nica.
En cuanto a los mı´nimos relativos que se observan en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de
longitud de onda media, llaman la atencio´n:
· El gran mı´nimo relativo m1 localizado en la regio´n de bancos submarinos, sobre el conjunto
formado por el banco de Galicia y los pequen˜os altos estructurales que lo rodean. Es ligera-
mente alargado en direccio´n NO-SE, con una anchura media de 120 km y un amplitud de
hasta -70 mGal, y se estrecha ligeramente hacia el noroeste. Hacia el sur tiene continuacio´n
con el mı´nimo relativo m2, localizado sobre los bancos submarinos de Vasco de Gama y
Vigo. Tanto m1 como m2, se pueden relacionar con el mayor grosor relativo de la corteza
continental en esta zona, y con una cobertera sedimentaria relativamente potente en algunos
puntos.
· Frente a la costa noroeste de Galicia se localiza el eje de mı´nimos relativos m3, alargado en
direccio´n NE-SO (paralelo a la costa), y localizado sobre la plataforma continental y parte de
las plataformas marginales que se encuentran en el talud superior. Tiene longitud aproximada
de 150 km y una anchura media de 50 km, con una amplitud de hasta menos de -50 mGal.
Estos mı´nimos gravime´tricos se relacionan con la presencia, en la zona de las plataformas
marginales, de varias cuencas tipo graben en las que hay un espesor de sedimentos es grande
(hasta 3 s de TTWT) y que han sido invertidas y elevadas durante la etapa compresiva del
Cenozoico (Murillas et al., 1990) [221].
· Tambie´n en la zona donde se localiza la cuenca de Oporto es posible identificar una alineacio´n
de mı´nimos relativos (m4 ), debidos a la presencia de un depocentro en esta zona del margen
que ha quedado relativamente elevada en la plataforma continental.
· Al noroeste y norte de Galicia se localizan otros dos mı´nimos relativos muy marcados (m5
y m6 ), situados sobre la llanura abisal y lateralmente relacionados con M11 y M12. Por su
relacio´n lateral con los ma´ximos relativos mencionados, podr´ıan estar debidos a la presencia
de depocentros de la cobertera sedimentaria, situados por delante del frente compresivo; estos
depocentros sedimentarios se identifican en el mapa de isocronas del intervalo Paleoceno-
Eoceno realizado por Grimaud et al. (1982) [132] (Figura 2.39).
































































































































































































































































































































130 CAPI´TULO 5. RESULTADOS E INTERPRETACIO´N
· El mı´nimo relativo m7 se localiza en la llanura abisal de Iberia al oeste de la regio´n de bancos
submarinos y al sur de los montes de Corun˜a. Probablemente se relacione con un depocentro
sedimentario.
· Hacia la esquina suroeste de la zona de estudio se localizan varios mı´nimos relativos de
morfolog´ıa circular y pequen˜o dia´metro (menos de 40 km) y de gran amplitud (hasta -90
mGal). Esta´n directamente relacionados con los relieves de los montes submarinos de fa´brica
ocea´nica presentes en la zona, que suponen un engrosamiento de la corteza.
En las llanuras abisales, fuera de las zonas de ma´ximos y mı´nimos relativos descritos, el mapa de
anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media muestra anomal´ıas ma´s o menos circunscritas y
alineadas sobre las zonas donde se encuentran los montes de La Corun˜a y Charcot, que se relacionan
con la fa´brica ocea´nica.
El mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media hace resaltar el aspecto comparti-
mentado del margen continental. En general, al sur de los 42º 30’ N se observa una predominancia
de las direcciones N-S a NNO-SSE en las alineaciones de ma´ximos y mı´nimos relativos, que son
intersectadas por varias bandas de gradientes alargadas segu´n las direcciones NO-SE y NE-SO.
E´stas son las direcciones estructurales preferentes de la fa´brica normal relacionada con el rift me-
sozoico, adema´s de la de los desgarres de direcciones NO-SE y NE-SO, como las que se observan,
por ejemplo, en G1 y G2, o en el suave gradiente que separa m1 y m2 y el que separa m1 y
M7. Esta segmentacio´n que se observa al oeste de Galicia en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de
longitud de onda media es acorde con la estructura del margen descrita, entre otros, por Boillot y
Malod (1988) [40], Murillas et al. (1990) [221] y Malod et al. (1993) [184]. Entre los gradientes de
orientaciones NE-SO y NO-SE las relaciones de corte parecen variables.
Mapa de anomal´ıa gravime´trica de Bouguer de longitud de onda corta (33 km > λ >
8 km)
En el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda corta (Figuras 5.15 y 5.16) se identifican
alineaciones estrechas de ma´ximos y mı´nimos relativos, siguiendo las orientaciones estructurales
preferentes descritas en el margen. Al sur de la latitud 41º 20’ N predominan los ejes en direccio´n
NE-SO, mientras que hacia el norte se observa, especialmente en la regio´n de bancos submarinos,
interferencia entre las alineaciones en direccio´n NNO-SSE a N-S, las NE-SO y las NO-SE.
A continuacio´n, destacamos algunas de la anomal´ıas que se pueden identificar en este mapa
(etiquetadas en la Figura 5.15), pero no describiremos cada anomal´ıa del mapa con detalle, puesto
que el objetivo del ana´lisis gravime´trico realizado en este trabajo de investigacio´n es la caracteriza-
cio´n de la estructura profunda, y no a nivel de la corteza superior, que es con la que se relacionan
en general estas anomal´ıas de menor longitud de onda.
Destacan los ejes de ma´ximos relativos que bordean el margen continental muy pro´ximos al
pie del talud al noroeste y norte de la regio´n de bancos submarinos (M1 ), siguiendo al norte de
la cuenca Interior de Galicia y al pie de las plataformas marginales al noroeste de Galicia (M2 ),
y con menos continuidad hacia el margen norte (M3 ). De forma paralela y un poco ma´s al norte,
en asociacio´n con estas alineaciones de ma´ximos relativos, se observan sendos ejes de mı´nimos
relativos (m1 - m3 ). Este cinturo´n de ma´ximos y mı´nimos relativos parece estar relacionado con
el frente compresivo, donde se produce un engrosamiento de la corteza que da lugar a los ma´ximos
relativos, y una serie de depresiones del basamento y acumulaciones sedimentarias al pie de ese
frente compresivo, que se relacionan con los mı´nimos relativos identificados. Destacan tambie´n los
gradientes de direccio´n NNE-SSO (G1 y G2 ) que interrumpen la continuidad entre los pares de
ma´ximo-mı´nimo M1-m1 - M3-m3 , y que pueden estar relacionados con la presencia de estructuras
de desgarre que generan ese desplazamiento lateral.
En la regio´n de bancos submarinos se observa tambie´n una buena correlacio´n entre los ma´xi-
mos relativos y los altos estructurales (por ejemplo, M4 -M6 ), y entre los mı´nimos relativos y los
depocentros sedimentarios (por ejemplo, m4, relacionado con el depocentro identificado en el l´ınea
s´ısmica transversal ERGAP B17, Figura 5.4), incluso cuando e´stos se localizan en el techo de un
alto estructural como en el caso del banco de Galicia (m5 ).
Al igual que en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media, se observa un
marcado eje de mı´nimos relativos alargado en direccio´n NNO-SSE localizado sobre la cuenca de
Porto (m6 ).
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5.1.3. Aplicacio´n del me´todo de deconvolucio´n de Euler
La aplicacio´n del me´todo de deconvolucio´n de Euler, con los para´metros que se describen en la
seccio´n 4.3.7, ha dado como resultado una gran cantidad de soluciones, ma´s o menos agrupadas.
Tras el ana´lisis de los resultados obtenidos, se ha decidido mostrar u´nicamente las soluciones de
localizacio´n de estructuras obtenidas para un ı´ndice estructural igual a cero, que corresponden a
saltos laterales finitos, es decir, cambios laterales de densidad (Reid et al., 1990) [250].
Las agrupaciones o racimos de soluciones obtenidas para la malla de anomal´ıa de Bouguer,
tras ser convenientemente filtradas (Cuadro 4.2), se muestran en la Figura 5.17. A primera vista,
parece que la cantidad de racimos de soluciones no es muy abundante. En general, marcan los
gradientes de anomal´ıa de Bouguer ma´s pronunciados, alinea´ndose en direcciones coherentes con
las de la fa´brica estructural. En el margen oeste, las agrupaciones de soluciones parecen coincidir de
forma aproximada con la transicio´n entre la zona de corteza continental adelgazada, con valores de
anomal´ıa de Bouguer por debajo de 250 mGal, y la zona de hiperextensio´n y exhumacio´n del manto
subcontinental (valores de anomal´ıa de Bouguer por encima de 250 mGal). No hay soluciones de
Euler asociadas a la transicio´n hacia la corteza ocea´nica normal, ni tampoco marcando el l´ımite
occidental de la cuenca Interior de Galicia, lo que puede deberse a que esta transicio´n no se produzca
de forma neta, sino de manera progresiva. El l´ımite entre la plataforma continental y la cuenca
Interior de Galicia s´ı que ofrece algunos racimos de soluciones, pero con mayor dispersio´n hacia el
sur. En la regio´n de bancos submarinos, al noreste del banco de Galicia, se localiza otra agrupacio´n
de soluciones alineadas en direccio´n NO-SE. En el margen noroeste y norte de Galicia, se observa
una banda de soluciones sobre la zona de las plataformas marginales, en el talud continental y
con direccio´n ENE-OSO, siguiendo aproximadamente el contorno de 200 mGal. Ma´s al norte, las
agrupaciones de localizan sobre el contorno de 250 mGal, bordeando por el norte los mı´nimos
gravime´tricos se parecen estar relacionados con la presencia de depocentros sedimentarios sobre la
corteza ocea´nica (m5 y m6, Figura 5.13). Uniendo estas dos u´ltimas bandas de soluciones descritas,
se identifica un racimo con orientacio´n NE-SO, cruzando desde las plataformas marginales hasta
la llanura abisal de Vizcaya.
Con la intencio´n de obtener ma´s localizaciones de estructuras por medio del me´todo de de-
convolucio´n de Euler, y especialmente en relacio´n con contrastes laterales de densidad en niveles
corticales, se ha decidido aplicar esta metodolog´ıa tambie´n sobre la malla de anomal´ıa de Bouguer
de longitud de onda media. El resultado se muestra en la Figura 5.18. Las agrupaciones que se
obtienen coinciden en algunos casos con las calculadas a partir de la malla de anomal´ıa de Bouguer
sin filtrar, marcando au´n ma´s ciertos gradientes gravime´tricos como el que se localiza en la regio´n
de bancos submarinos, al noreste del banco de Galicia, alargado en direccio´n NO-SE. Aparecen
adema´s otros racimos destacables, como el que marca el l´ımite entre la regio´n de bancos submarinos
y la cuenca Interior de Galicia en la parte central, as´ı como otro grupo de soluciones alineadas en
direccio´n NO-SE que separa las dos zonas de anomal´ıa gravime´trica asociadas al adelgazamiento de
la corteza y el ascenso del manto litosfe´rico bajo la cuenca Interior de Galicia. En la llanura abisal
de Iberia, al sur de la regio´n de bancos submarinos, un racimo de soluciones alineado en direccio´n
NO-SE se localiza en el l´ımite entre la anomal´ıa positiva asociada con la zona de exhumacio´n de
manto y las relacionadas con la fa´brica ocea´nica.
Para facilitar la ubicacio´n visual, en relacio´n con los elementos morfolo´gicos del margen con-
tinental, de los diferentes grupos de soluciones, en la Figura 5.19 se muestra la totalidad de los
resultados obtenidos mediante la aplicacio´n de la metodolog´ıa descrita: las calculadas a partir de
la malla de anomal´ıa de Bouguer, y las de la malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda
media, todas ellas para un ı´ndice estructural igual a cero (cambio lateral de densidad neto). En
general, parece que la aplicacio´n del me´todo de deconvolucio´n de Euler, con los para´metros que
hemos empleado, ayuda en la localizacio´n de los l´ımites entre los principales dominios fisiogra´ficos
y estructurales descritos en el margen. As´ı, hacia el margen oeste de Galicia, se marca bien en
algunos puntos el tra´nsito de la corteza continental normal a la corteza continental adelgazada,
coincidiendo aproximadamente con el borde de la plataforma continental. Tambie´n se marca re-
lativamente bien el l´ımite entre la cuenca Interior de Galicia, en su sector norte, y la regio´n de
bancos submarinos, y se delinea bien la zona de necking de la corteza, donde se produce la tran-
sicio´n entre la zona de corteza continental adelgazada y la de hiperextensio´n y exhumacio´n de
manto litosfe´rico. Al noroeste de Galicia la principal agrupacio´n de soluciones de Euler no marca



























































































































































































































































































































































































































































































































136 CAPI´TULO 5. RESULTADOS E INTERPRETACIO´N
Figura 5.19: Soluciones de la aplicacio´n del me´todo de deconvolucio´n de Euler, para un ı´ndice estructural igual a
cero, codificadas en color segu´n la profundidad, sobre el modelo de sombras de las elevaciones del terreno, iluminado
desde el NO.
un l´ımite entre provincias fisiogra´ficas diferentes, pero s´ı se situ´a sobre la frontera entre dos de las
plataformas marginales. Adema´s de estas agrupaciones, se identifica una banda de soluciones que
separa los dos sectores principales de la cuenca Interior de Galicia (alrededor de la latitud 42º N),
con direccio´n NO-SE, que puede estar relacionada con una estructura de herencia herc´ınica que
actuase con componente de desgarre durante el proceso de rift mesozoico, aunque generalmente se
asume que esta compartimentacio´n del margen se realiza a trave´s de desgarres en direccio´n NO-SE
(Figura 2.15) (Murillas et al., 1990) [221]. Igualmente, la agrupacio´n de soluciones que aparece al
norte de Galicia, cruzando desde las plataformas marginales hasta la llanura abisal de Vizcaya,
en direccio´n NE-SO, es coherente con otra de las direcciones estructurales de herencia herc´ınica
observadas en tierra, y tanto estas estructuras como las de direccio´n NO-SE, se han observado en
tierra como activas bajo el re´gimen de esfuerzos actual, funcionando con componente de desgarre
(Figura 2.24) (De Vicente et al., 2008; Olaiz et al., 2009) [90, 225].
5.1.4. Modelos gravime´tricos en 2+3/4D
La seleccio´n de la ubicacio´n de los modelos gravime´tricos esta´ muy condicionada por la exis-
tencia de trabajos s´ısmicos previos en la literatura, que sirven de apoyo y constriccio´n durante el
modelado. Pero, como ya se explico´ ya en el introduccio´n de esta memoria (Cap´ıtulo ??), y como
se ha visto en los antecedentes bibliogra´ficos (Cap´ıtulo 2), la mayor parte de los trabajos previos en
el margen se han centrado fundamentalmente en el estudio de las estructuras relacionadas con el
proceso de rift mesozoico, de modo que la gran mayor´ıa de los trabajos de s´ısmica realizados en el
margen han planificado perfiles ma´s o menos en direccio´n E-O. Sin embargo, el margen continental
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de Galicia tiene una elevada complejidad estructural, ya que en e´l interfieren un margen continen-
tal extensivo hacia el oeste con uno que ha sufrido un proceso de inversio´n tecto´nica compresiva
hacia el norte. As´ı que para complementar el ana´lisis gravime´trico realizado hasta ahora y tratar
de comprender co´mo se produce la transicio´n entre ambos tipos de ma´rgenes continentales, se han
seleccionado varios perfiles para modelar la distribucio´n de densidades en profundidad, buena parte
de ellos de poca extensio´n y cruzando el frente compresivo desde el flanco noroeste de la regio´n de
bancos submarinos, hasta el margen norte de Galicia (Figura 4.19):
· Dos perfiles de gran longitud en direccio´n E-O, cruzando desde la llanura abisal hasta la
plataforma continental y transversales a las estructuras tecto´nicas y gradientes gravime´tricos
principales descritos en el margen continental al oeste de Galicia. Se han denominado, de
sur a norte, W-E 1 y W-E 2. El modelado del perfil W-E 1 atraviesa la cuenca Interior de
Galicia y la regio´n de bancos submarinos (cruzando el techo del banco de Galicia) en direccio´n
transversal a las estructuras principales del rift Mesozoico, hasta llegar a la llanura abisal
de Iberia; se apoya en su extremo oeste en los datos s´ısmicos de refraccio´n publicados con
anterioridad por otros autores (Sibuet et al., 1995; Whitmarsh et al., 1996; Gonza´lez et al.,
1999) [276, 330, 130] (Figura 2.18), y en la s´ısmica de reflexio´n de Murillas et al. (1990) ,
Reston et al. (1996) [256] y Ercilla et al. (2008) [109] (ver Figuras 2.32 y 2.36). El perfil
W-E 2, trazado ma´s al norte, atraviesa la cuenca Interior de Galicia y la regio´n de bancos
submarinos (cruzando el techo del banco de Galicia) en direccio´n transversal a las estructuras
principales del rift Mesozoico, cruzando el margen profundo de Galicia y el extremo suroeste
del frente compresivo que bordea la regio´n de bancos submarinos por el norte, finalizando
en la llanura abisal de Iberia; se apoya fundamentalmente en los trabajos de s´ısmica de
refraccio´n y reflexio´n de Pe´rez-Gussinye´ et al. (2003) [232] (Figura 2.17), y los de s´ısmica de
reflexio´n realizados por Murillas et al. (1990) [221] (Figura 2.16) y Ercilla et al. (2008) [109]
(ver Figura 2.36).
· Un perfil de gran longitud en direccio´n N-S, cruzando el margen continental desde la llanura
abisal de Vizcaya hasta la parte sur de la llanura abisal de Iberia, atravesando la regio´n de
bancos submarinos al este del banco de Galicia. Se ha denominado N-S. Su modelado se
apoya parcialmente en la linea s´ısmica de reflexio´n y refraccio´n profunda ISE-6 (Clark et al.,
2007) [78], coincidente con la mitad sur del perfil, desde la zona central de la regio´n de bancos
submarinos hasta la extremo sur en la llanura abisal de Iberia (Figuras 2.32, 2.35 y 2.36).
· Once perfiles en direccio´n NO-SE a N-S, de menor longitud y localizados en la zona de
transicio´n entre la corteza continental y la ocea´nica. La localizacio´n de tres de ellos coin-
cide exactamente con la de los perfiles s´ısmicos de reflexio´n de los que reciben su nombre
(ERGAP B26, ERGAP B31 y ERGAP C10 C11), y que han permitido tener un control de
la arquitectura del relleno sedimentario y el techo del basamento y de las estructuras que
lo afectan. El perfil denominado NO-SE, transversal al flanco noroeste de la regio´n de ban-
cos submarinos, no se localiza exactamente sobre ningu´n perfil s´ısmico disponible, pero su
trazado es muy pro´ximo al de varios perfiles s´ısmicos de menor longitud (ERGAP B17, ER-
GAP B28 y ERGAP 30) que han sido utilizados para tener cierto control sobre la estructura
de los niveles superiores. El perfil IAM 12 coincide con la linea s´ısmica de reflexio´n y refrac-
cio´n homo´nima, cuyos resultados fueron publicados por Ferna´ndez-Viejo et al. (1998) [118].
El resto de perfiles seleccionados no se apoyan en informacio´n s´ısmica, de modo que para
su construccio´n se ha tenido en cuenta los estilos estructurales observados en otros puntos
cercanos del margen continental y el conocimiento geolo´gico que se tiene del mismo.
En todos los casos, para ajustar la profundidad del l´ımite entre la corteza y el manto litosfe´rico
(Moho), se han empleado los datos disponibles de profundidad de la Moho a partir de las pu-
blicaciones de Dı´az y Gallart (2009) [85] y de las derivadas del proyecto GEMMA (Reguzzioni y
Sampietro, 2015) [249].
La correlacio´n entre densidades y velocidades de ondas s´ısmicas se ha realizado a partir de las
curvas emp´ıricas que relacionan estos para´metros, realizadas por Ludwig et al. (1970) [180] (Figura
4.20). As´ı, en los modelos gravime´tricos construidos en este trabajo se han distinguido 10 unidades
de diferente densidad (Cuadro 5.1) segu´n las velocidades s´ısmicas dadas por Co´rdoba et al. (1987),
Sibuet et al. (1995), Whitmarsh et al. (1996) y Pe´rez-Gussinye´ et al. (2003) [84, 276, 330, 232].
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Corteza continental superior 2,6
Corteza continental inferior 2,85
Corteza ocea´nica superior 2,8
Corteza ocea´nica inferior 3,1
Manto serpentinizado (grado de alteracio´n elevado) 2,6
Manto serpentinizado (grado de alteracio´n medio) 2,8
Manto serpentinizado (grado de alteracio´n bajo) 3.15
Manto 3,3
Se han distinguido dos unidades de sedimentos de diferente densidad. La de mayor densidad se
corresponde aproximadamente con los cuerpos sedimentarios sin-rift, o con sedimentos que se asume
que tiene un mayor grado de litificacio´n al encontrarse en la base de una columna sedimentaria
potente. La unidad de sedimentos de menor densidad se relacionar´ıa con sedimentos post-rift.
Tambie´n se han diferenciado tres unidades de manto serpentinizado con diferentes densidades, que
se relacionar´ıan con un grado de alteracio´n hidrotermal que es mayor cuanto ma´s cerca se encuentre
el manto respecto a la superficie.
La extensio´n transversal (a lo largo del eje Y) de los cuerpos se ha prolongado perpendicular-
mente al menos 50 km en los cuerpos corticales, y en funcio´n de la extensio´n lateral de las anomal´ıas
asociadas a los cuerpos sedimentarios de menor taman˜o como, por ejemplo, los semigraben presentes
en la cuenca Interior de Galicia.
Durante el proceso seguido para realizar el ajuste de los modelos, en primer lugar se ha modelado
la profundidad de la Moho de acuerdo con la informacio´n disponible sobre la misma (Dı´az y
Gallart, 2009; Reguzzioni y Sampietro, 2015) [85, 249]; el modelado de la Moho permite ajustar
las longitudes de onda mayores presentes en los perfiles de anomal´ıa de Bouguer. A continuacio´n,
se han introducido los espesores corticales y de cobertera sedimentaria conocidos, a partir de los
modelos s´ısmicos ya citados, con las densidades calculadas para cada nivel. Posteriormente, se
realizo´ el modelado del resto de los elementos hasta conseguir un ajuste muy aproximado de la
anomal´ıa de Bouguer calculada con la observada, con un error acumulado de menos de 1,5 mGal
en todos los modelos.
La descripcio´n de los modelos se va a realizar siguiendo un orden segu´n su localizacio´n, de sur
a norte y del oeste a este (ver la situacio´n de los perfiles en la Figura 4.19).
Modelo W-E 1
Este modelo atraviesa la totalidad del margen continental al oeste de Galicia, de oeste a este,
cruzando las estructuras tecto´nicas principales del rift mesozoico desde la llanura abisal de Iberia
hasta la plataforma continental. Esta´ localizado al sur de la regio´n de bancos submarinos, en una
zona donde en principio no se han encontrado grandes indicios de inversio´n tecto´nica alpina de las
estructuras mesozoicas (Figura 4.19).
La curva de anomal´ıa de Bouguer observada en el perfil gravime´trico oscila entre valores mı´ni-
mos inferiores a 120 mGal y valores ma´ximos por encima de 360 mGal (Figura 5.20). A grandes
rasgos, partiendo desde el extremo occidental del perfil (distancia 0 km) y hasta los 105 km de
distancia, la curva es bastante estable entre los 320 mGal y 370 mGal, con variaciones de pequen˜a
longitud de onda. Desde los 105 km hasta los 175 km, los valores de anomal´ıa de Bouguer decrecen
paulatinamente, con con una pequen˜a inflexio´n a la altura del kilo´metro 130. Hacia el este en el
perfil se suceden un mı´nimo y un ma´ximo relativos, ambos con una longitud de onda de 80 km y
amplitud de 40 mGal aproximadamente; el mı´nimo relativo se localiza sobre el extremo sur de la
regio´n de bancos submarinos y el ma´ximo relativo en la cuenca Interior de Galicia. Al este de la
cuenca Interior de Galicia los valores de anomal´ıa de Bouguer van decreciendo para aproximarse a
los habituales de la corteza continental normal (por debajo de 100 mGal).
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El modelo de densidades propuesto muestra un adelgazamiento considerable en la cuenca In-
terior de Galicia, que acumula un espesor elevado de sedimentos, con depocentros que superan los
5 km. La Moho bajo la cuenca Interior de Galicia se llega a localizar a una profundidad mı´nima
de 16 km, en un ascenso con una morfolog´ıa bastante sime´trica que es responsable del ma´ximo
relativo de anomal´ıa de Bouguer que se observa en la cuenca. Hacia la regio´n de bancos submarinos
la corteza continental se encuentra relativamente ma´s gruesa que en los dominios adyacentes, con
la Moho a una profundidad de hasta 22 km, y una acumulacio´n de sedimentos menor que la que se
observa en la cuenca Interior de Galicia. El ascenso gradual de los valores de anomal´ıa de Bouguer
hacia los t´ıpicos de la corteza ocea´nica (por encima de 300 mGal), se relaciona en el modelo con el
adelgazamiento extremo de la corteza continental en general y con la delaminacio´n de la corteza
continental inferior, que llega a desaparecer. Entre los 68 km y los 119 km de distancia, se ha mo-
delado un basamento de elevada densidad, correspondiente a manto exhumado y serpentinizado,
sobre el que se apoyan bloques de corteza continental superior, e incluso sedimentos; este manto
alterado se observa como una elevacio´n en en forma de cresta en el l´ımite con las unidades de
corteza ocea´nica. La profundidad mı´nima de la Moho se ha modelado en esta zona a poco ma´s
de 10 km bajo el kilo´metro 119 de distancia. El modelado de la estructura de la transicio´n entre
la corteza continental y la ocea´nica, a trave´s de una zona de hiperextensio´n, la desaparicio´n de
la corteza continental inferior y exhumacio´n de manto litosfe´rico, se ajusta a las observaciones y
los modelos s´ısmicos coincidentes elaborados por otros autores (Sibuet et al., 1995; Whitmarsh et
al., 1996) [276, 330] (Figura 2.18). En esta zona de transicio´n, los valores de anomal´ıa de Bouguer
son muy elevados, y estables dentro del rango de valores asociados a la corteza ocea´nica normal,
de modo que la utilizacio´n de los modelos s´ısmicos ha sido esencial como control en el modelado
gravime´trico.
La morfolog´ıa de la corteza continental superior es coherente con una deformacio´n fra´gil de la
misma, mientras que la corteza continental inferior presenta una geometr´ıa compatible con una
adelgazamiento de tipo du´ctil. Esta deformacio´n fra´gil de la corteza continental superior, dejando
pequen˜as subcuencas sedimentarias, tiene como respuesta las anomal´ıas de pequen˜a longitud de
onda que se superponen a las de media y larga longitud de onda en el perfil de anomal´ıa de Bouguer.
La estructura de la corteza continental es en general bastante sime´trica en la cuenca Interior de
Galicia, y asime´trica al oeste de la regio´n de bancos submarinos.
Modelo W-E 2
El segundo de los modelos de gran longitud transversales al margen esta´ trazado al norte
del anterior, cruzando, de oeste a este, la llanura abisal de Iberia, el extremo suroeste del flanco
compresivo de la regio´n de bancos submarinos, el margen profundo de Galicia, el techo del banco
de Galicia, la regio´n de bancos submarinos y la cuenca Interior de Galicia, hasta la plataforma
(Figura 4.19).
La curva de anomal´ıa de Bouguer en este caso oscila entre valores mı´nimos de algo ma´s de 90
mGal y ma´ximos de casi 360 mGal (Figura 5.20). La curva de anomal´ıa de Bouguer es, a grandes
rasgos, bastante parecida a la observada en el modelo W-E 1. Comienza al oeste con los valores
ma´ximos relativamente estables entre 330 mGal y 360 mGal, hasta una distancia de 107 km, con
un ma´ximo y un mı´nimo relativo, ambos de longitud de onda media (40 km) y una amplitud de
unos 10 mGal, centrados respectivamente en los kilo´metros 20 y 60 del perfil. Sobre el kilo´metro 93,
donde se observa la emersio´n continental en el perfil batime´trico, se encuentra un pequen˜o ma´ximo
relativo de corta longitud de onda, a partir del cual los valores de anomal´ıa de Bouguer comienzan
a decrecer, con un una inflexio´n en la curva a partir de los 107 km. A partir de este punto y hasta
aproximadamente 260 km, se localiza un mı´nimo relativo, hasta valores de 150 mGal, de longitud
de onda larga (mas de 120 km), seguido de un nuevo ma´ximo relativo localizado sobre el a´rea de la
cuenca Interior de Galicia, con una longitud de onda de unos 100 km y una amplitud de hasta 60
mGal. Hacia el extremo proximal del perfil los valores de anomal´ıa de Bouguer decrecen de manera
bastante constante hacia los habituales de la corteza continental normal (<100 mGal).
En este caso, se observa un gran adelgazamiento de la corteza continental en el a´rea de la cuenca
Interior de Galicia, au´n mayor que el modelado sobre el perfil anteriormente descrito. En este caso
la Moho se localiza a una profundidad mı´nima de poco ma´s de 12 km bajo la cuenca Interior de
Galicia, de acuerdo con lo observado por Pe´rez-Gussinye´ et al. (2003) [232] (Figura 2.17), y el
espesor de sedimentos observado es similar al del modelo anterior, con depocentros de hasta 5 km.
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La zona donde se encuentra la Moho a profundidades mı´nimas en la cuenca Interior de Galicia no
coincide con el punto de mayor profundidad de la cuenca en el perfil batime´trico, y la morfolog´ıa
del ascenso del manto en esta regio´n es ma´s asime´trica que como se observaba en el modelo W-
E 1. En la regio´n de bancos submarinos el espesor de sedimentos es pequen˜o, desapareciendo en
algunos puntos del techo del banco de Galicia. Bajo la regio´n de bancos submarinos, la Moho se ha
modelado con una profundidad ma´xima de 21 km, ligeramente descentrada (unos 25 km) respecto
la cota mı´nima del relieve, localizada en el banco de Galicia. El ascenso de los valores de anomal´ıa
de Bouguer desde la zona de bancos submarinos hacia la corteza ocea´nica normal se produce en
una zona ma´s estrecha que en el modelo anterior (entre las distancias de 85 km y 138 km), con
un gradiente ma´s pronunciado. En este caso se modelado tambie´n un adelgazamiento extremo
de la corteza continental y la desaparicio´n de la corteza continental inferior, con la presencia de
una masa equiparable a manto exhumado y serpentinizado bajo los bloques de corteza continental
superior entre el kilo´metro 85 y el kilo´metro 112. Este cuerpo de manto alterado se observa como
una elevacio´n en forma de cresta antes del l´ımite con los bloques de corteza ocea´nica, que llegar´ıa
a aflorar en el fondo ocea´nico. En este caso la zona de hiperextensio´n de la corteza continental es
ma´s estrecha que en el modelo anterior, realizado ma´s al sur. Adema´s, el contacto entre la cresta de
manto serpentinizado y la corteza ocea´nica se ha modelado como un contacto meca´nico a trave´s de
una estructura inversa, puesto que otros autores con anterioridad han cartografiado hasta este punto
el alcance de las estructuras compresivas alpinas (Groupe Galice, 1979; Boillot et al., 1979; 1988;
1995; Grimaud et al., 1982; Boillot y Malod, 1988; Va´zquez et al., 2008) [133, 29, 34, 28, 132, 40, 312]
(Figura 2.12), y es algo coherente con lo observado un poco ma´s al sur en la l´ınea ERGAP B24
(Figura 5.1) y algo ma´s al norte en la l´ınea s´ısmica ERGAP B26 (Figura 5.2). Para ajustar mejor
el modelo sobre la zona de manto alterado, tambie´n ha sido necesario introducir una morfolog´ıa
convexa hacia arriba en el cuerpo de manto exhumado justo antes de la elevacio´n de la cresta; esta
morfolog´ıa podr´ıa estar relacionada tambie´n con la deformacio´n compresiva.
De nuevo, la morfolog´ıa de la corteza continental en este modelo es coherente con una deforma-
cio´n fra´gil de la corteza superior y du´ctil en la inferior. La deformacio´n fra´gil de la corteza superior
da lugar a pequen˜as cuencas sedimentarias con las que se asocian las anomal´ıas de menor longitud
de onda, superpuestas a las de larga y media longitud de onda, que se relacionan con la estructura
descrita ma´s arriba. A grandes rasgos, la estructura de la corteza continental es bastante sime´trica
en la cuenca Interior de Galicia y asime´trica hacia el oeste del banco de Galicia.
Modelo ERGAP B26
Este modelo gravime´trico se ha realizado a partir de un perfil coincidente con la l´ınea s´ısmica
de reflexio´n ERGAP B26, descrita en la seccio´n 5.1.1 (Figura 5.2). Se trata por tanto de perfil ma´s
corto que los empleados en los otros dos anteriores, y cruza en direccio´n NO-SE desde la llanura
abisal de Iberia hasta el extremo oriental del margen profundo de Galicia, al suroeste del banco
de Galicia (Figura 4.19). Es transversal por tanto a las estructuras compresivas en esta parte del
margen y oblicuo a las estructuras relacionadas con el proceso de extensio´n del Creta´cico inferior.
La anomal´ıa de Bouguer en este perfil oscila entre 290 mGal y 345 mGal (Figura 5.20). Comienza
al oeste con un ma´ximo relativo de al menos 8 mGal de amplitud y 25 km de longitud de onda. A
partir del kilo´metro 25, hay una estabilizacio´n de los valores de anomal´ıa de Bouguer en 335 mGal
hasta aproximadamente el kilo´metro 35, a partir del cual los valores empiezan a decrecer en un
gradiente relativamente constante hacia el extremo sureste del perfil, con alguna ligera inflexio´n.
La mayor parte de este modelo cruza transversalmente la zona del margen profundo de Galicia,
donde se localiza la hiperextensio´n continental y la exhumacio´n y alteracio´n del manto litosfe´rico.
Para poder ajustar el modelo tras introducir la arquitectura de los niveles superiores que se observa
en la linea s´ısmica ERGAP B26 (Figura 5.2), ha sido necesario modelar un cuerpo de manto
serpentinizado que aflora en forma de cresta al pie del talud. El ma´ximo relativo de anomal´ıa del
Bouguer que se observa al principio del perfil (en el lado noroeste) esta´ relacionada con esta cresta
de peridotitas. El contacto entre el cuerpo de manto serpentinizado y la corteza ocea´nica se ha
modelado con una estructura compresiva, acorde con lo observado en la linea s´ısmica coincidente, y
en modelo anterior, que corta esta estructura 5,5 km ma´s al sur. El segmento del perfil gravime´trico
en que se observan valores estables alrededor de 355 mGal, a lo largo de 10 km, antes del descenso
de los valores de anomal´ıa, se relaciona con una morfolog´ıa plana en el techo de la unidad de manto
alterado, en una zona donde e´ste se encuentra relativamente engrosado. Este engrosamiento puede
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estar debido tambie´n a la presencia de alguna falla inversa. En este caso, apenas se ha modelado
corteza continental inferior, que esta´ presente hacia el sureste del modelo.
Modelo NW-SE
El siguiente modelo, al noreste del anterior, comienza en la llanura abisal de Iberia, cruzando
un relieve positivo de fa´brica ocea´nica y el frente compresivo al noroeste de la regio´n de bancos
submarinos, para finalizar en el techo del banco de Galicia (Figura 4.19). Es transversal a las
estructuras compresivas pirenaicas, y tambie´n a la fa´brica ocea´nica y las principales estructuras
extensivas en esta parte del margen. Coincide en su extremo noroeste con el comienzo de la l´ınea
de s´ısmica de reflexio´n ERGAP B28 (Figura 5.3), y la mitad proximal del perfil es subparalela a
la l´ınea ERGAP B17, a 8 km al suroeste (Figura 5.4).
El perfil de anomal´ıa de Bouguer oscila entre valores de algo menos de 225 mGal y 350 mGal
(Figura 5.20). Hacia el noroeste la curva presenta valores bastante estables entorno a los 345
mGal, con dos pequen˜os ma´ximos relativos de longitud de onda inferior a 20 km y unos 5 mGal
de amplitud, a 8 km y 37 km del origen del perfil. Ma´s hacia el sureste y hasta el kilo´metro 69, los
valores medios descienden ligeramente para rondar los 335 mGal, con un mı´nimo relativo de 20 km
de longitud de onda y 7 mGal de amplitud en el kilo´metro 52, seguido de un ma´ximo relativo de
longitud de onda y amplitud similares sobre el kilo´metro 63. A partir de los 69 km desde el origen
del perfil, los valores de anomal´ıa de Bouguer descienden de manera bastante constante, con una
ligera inflexio´n en la curva en el kilo´metro 84, encontrando un gradiente ma´s suave hacia el sureste.
En los modelos anteriormente descritos, la transicio´n entre los valores de anomal´ıa de Bouguer
relacionados con corteza continental y la estabilizacio´n de los mismos en un rango propio de corteza
ocea´nica normal, se da a trave´s de una zona ma´s o menos ancha, con valores de anomal´ıa de
Bouguer muy elevados, pero algo menores au´n que los que se relacionan con la corteza ocea´nica,
seguido de un gradiente pronunciado relacionado con el adelgazamiento de la corteza continental y
la somerizacio´n del manto. En este caso, esa transicio´n se da en una franja ma´s estrecha, pasando
pra´cticamente de los valores del dominio ocea´nico al gradiente que marca el l´ımite con los valores
correspondientes a la corteza continental, lo que indica que la zona de exhumacio´n de manto en este
caso es muy reducida. En el modelo se ha concretado con la presencia de una cresta de peridotita
serpentinizada, pero sin una mayor extensio´n de este cuerpo hacia la base y por debajo de la
corteza continental adelgazada, a diferencia de lo interpretado en los casos anteriores. La corteza
continental tambie´n presenta una estructura diferente en relacio´n con los modelos anteriores y,
aunque se ha modelado una cierta delaminacio´n de la corteza continental inferior, el espesor total
de la corteza es necesariamente mayor, con la base a ma´s de 10 km de profundidad. Adema´s,
hemos considerado la necesidad de conservar un cierto espesor de corteza continental inferior (con
un mı´nimo de 3 km), que se encuentra yuxtapuesta a la cesta de peridotitas; la corteza continental
superior ya no se muestra con un adelgazamiento extremo y con bloques individualizados con
un elevado grado de basculamiento, sino que tiene un espesor relativamente constante de unos 6
km. La inflexio´n en el gradiente de anomal´ıa de Bouguer que se observa sobre el kilo´metro 87, se
ha relacionado con una presencia de un depocentro de unos 3 km de espesor de sedimentos, que
tendr´ıa continuidad con el observado en el perfil s´ısmico ERGAP B17 (Figura 5.4). Para poder
ajustar el pequen˜o ma´ximo relativo localizado en a 63 km del origen del perfil, se ha modelado un
engrosamiento de la corteza ocea´nica por medio de una estructura inversa, que es coherente con lo
observado al suroeste en el perfil s´ısmico ERGAP B28 (Figura 5.3). Ma´s hacia el noroeste, se ha
modelado una deformacio´n compresiva de la corteza ocea´nica para poder ajustar las variaciones de
longitud de onda menor, y que tambie´n es consistente con lo observado en el perfil ERGAP B28.
Modelo ERGAP B31
Este modelo gravime´trico se localiza coincidente con la l´ınea s´ısmica homo´nima descrita en la
seccio´n 5.1.1 (Figura 5.5). Comienza en la llanura abisal de Vizcaya y cruza el frente compresivo al
noroeste de la regio´n de bancos submarinos, terminando en el techo del banco de Galicia. Al igual
que el modelo NW-SE, es transversal a la fa´brica ocea´nica y a las estructuras pirenaicas, as´ı como
a las principales estructuras extensivas mesozoicas que afectan al margen en esta regio´n.
Los valores de anomal´ıa de Bouguer var´ıan entre 192 mGal y 323 mGal (Figura 5.20). Hacia
el noroeste la curva comienza con valores relativamente estables entorno a los 315 mGal, con
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un ma´ximo relativo de corta longitud de onda (20 km) y 6 mGal de amplitud localizado a 25 km
desde el inicio del perfil. A partir de este punto hacia el sureste, los valores de anomal´ıa de Bouguer
decrecen con un gradiente bastante constante, con una ligera inflexio´n en la curva en el kilo´metro
58 del perfil. Sobre el kilo´metro 75 se localiza un ma´ximo relativo de unos 20 km de longitud de
onda y 5 mGal de amplitud.
Al igual que en el modelo NW-SE, la transicio´n entre el basamento continental y el ocea´nico
es estrecha, y en ella se ha modelado una cresta de peridotitas serpentinizada sin la presencia de
un cuerpo de manto alterado en la base de la corteza continental. La corteza continental inferior
se adelgaza hacia el noroeste pero conserva cierto espesor (ma´s de 3 km) en las proximidades del
cuerpo de peridotitas. La corteza continental superior presenta un espesor relativamente constante
de unos 6 km. Hacia el noroeste desde la cresta de peridotitas, se localiza la corteza ocea´nica que,
acorde con lo observado en la l´ınea s´ısmica ERGAP B31 (Figura 5.5), se encontrar´ıa elevada por
medio de varias estructuras inversas y aflorando hacia el pie del talud.
Modelo ERGAP C10 C11
En este caso, el perfil gravime´trico extra´ıdo para el modelado tiene direccio´n NNO-SSE, y se
localiza muy pro´ximo al trazado de los perfiles s´ısmicos ERGAP C10 y ERGAP C11 (Figura 5.6),
con los que coincide en algunos puntos (Figuras 4.19 y 4.23). Comienza en la llanura abisal de
Vizcaya al norte del banco de Galicia, cruzando el frente compresivo y parte de la regio´n de bancos
submarinos al este del banco de Galicia.
El perfil de anomal´ıa de Bouguer var´ıa entre 148 mGal y 308 mGal (Figura 5.21). La curva
comienza al NNO con un ma´ximo de 30 km de longitud de onda y unos 20 mGal de amplitud,
centrado en el kilo´metro 16. A partir de este ma´ximo y hacia el SSE, los valores de anomal´ıa
de Bouguer descienden con un gradiente muy constante, so´lo con ligeras variaciones debidas a
anomal´ıas de corta longitud de onda.
A diferencia de los modelos anteriores, en este caso no ha sido necesario modelar un cuerpo
con una densidad af´ın a un origen mante´lico en la transicio´n entre la corteza continental y la
ocea´nica. El espesor de la corteza continental modelada es bastante constante, alrededor de los 16
km, entre el kilo´metro 106 y el extremo SSE. Desde el kilo´metro 106 hasta el comienzo de la corteza
ocea´nica (a 27 km desde el origen del perfil), hay un adelgazamiento del conjunto de la corteza
continental, es asumido fundamentalmente por la corteza inferior. La corteza continental superior se
ha modelado con un cierto engrosamiento en las proximidades del contacto con la corteza ocea´nica,
y el contacto con la corteza ocea´nica se realiza a trave´s de una estructura inversa. Para ajustar el
ma´ximo localizado sobre el kilo´metro 16 del perfil, ha sido necesario modelar un engrosamiento de
la corteza ocea´nica a trave´s de una estructura inversa, lo que hace que aflore en el pie del talud,
acorde con lo observado en el perfil s´ısmico ERGAP C10 (Figura 5.6).
Modelo N-S
Para la realizacio´n de este modelo de gran longitud, se ha seleccionado un perfil gravime´trico
que cruza desde la llanura abisal de Vizcaya al norte, atravesando la regio´n de bancos submarinos
al este del banco de Galicia, hasta la llanura abisal de Iberia al sur (Figura 4.19). Coincide en su
trazado, desde el sur de la regio´n de bancos submarinos hasta el final sobre la llanura abisal de
Iberia, con la linea s´ısmica de reflexio´n y refraccio´n profunda ISE-9 (Clark et al., 2007) [78] (Figura
2.35).
Los valores de anomal´ıa de Bouguer var´ıan entre 150 mGal y 313 mGal en el perfil extra´ıdo
(Figura 5.21). Desde el extremo norte del perfil hasta el kilo´metro 107, los valores de anomal´ıa de
Bouguer oscilan entre los 257 mGal y los 290 mGal, con variaciones de longitud de onda media: dos
ma´ximos relativos centrados en 18 km y 87 km, y un mı´nimo relativo sobre el kilo´metro 63. A partir
de los 87 km, los valores de anomal´ıa de Bouguer descienden de forma regular hacia el sur, so´lo con
suaves inflexiones en la curva, hasta el kilo´metro 192, donde se encuentra el mı´nimo de 150 mGal.
Ma´s hacia el sur desde este punto, los valores de anomal´ıa de Bouguer aumentan en una serie de
escalones (ma´ximos y mı´nimos relativos de corta longitud de onda) hasta llegar al kilo´metro 375,
donde se observa una inflexio´n en la curva y los valores de anomal´ıa de Bouguer aumentan en un
gradiente constante hasta los 383 km. A partir de este punto y hasta el extremo sur del perfil, los
valores de anomal´ıa de Bouguer var´ıan entre 292 mGal y 313 mGal, con un ma´ximo de longitud
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de onda media (60 km aproximadamente) centrado en 420 km. En lineas generales, se observa que
la transicio´n entre la zona de valores mı´nimos localizada sobre la regio´n de bancos submarinos y
los valores ma´ximos de anomal´ıa de Bouguer localizados sobre las llanuras abisales, son diferentes
al norte y al sur en el perfil gravime´trico. Hacia el norte, la transicio´n se realiza con un gradiente
bastante constante y pronunciado, mientras que hacia el sur el gradiente es mucho ma´s suave y
escalonado.
La corteza continental modelada presenta diferencias sustanciales al norte y al sur de los 240
km. Hacia el norte de este punto, el espesor de la corteza continental superior y el de la inferior
son bastante parecidos, con la Moho a una profundidad ma´xima de algo ma´s de 20 km en el punto
donde los valores de anomal´ıa de Bouguer son mı´nimos (ligeramente al sur de la zona de mı´nima
batimetr´ıa). Hacia el sur, en cambio, para mantener la profundidad de la Moho observada por
Clark et al. (2007) [78] sobre el perfil ISE-9 (Figura 2.35), de hasta 20 km en el kilo´metro 320
del modelo, ha sido necesario modelar una corteza inferior mucho ma´s gruesa (hasta cerca de 12
km de grosor) que la corteza continental superior (5 km de espesor medio). En la mitad sur del
modelo, el escalonamiento en el gradiente gravime´trico hacia los valores ma´ximos de la llanura
abisal de Iberia se relaciona con el mayor grosor de la corteza continental inferior en algunos
puntos, que se deformar´ıa du´ctilmente, y con la abundancia de bloques de corteza continental
superior fallados y basculados hacia el sur. A partir de los 340 km y hacia el sur, la corteza
continental inferior comenzar´ıa a adelgazarse de forma extrema hasta delaminarse por completo
alrededor del kilo´metro 370 del perfil. La corteza continental superior tambie´n se adelgazar´ıa de
forma extrema en este punto, dando como resultado una base de la corteza hiperextendida a
menos de 10 km de profundidad. Hacia el sur, sobre la llanura abisal de Iberia, ha sido necesario
modelar una corteza ano´mala de elevada densidad, con la Moho a una profundidad media de
14 km. Esta corteza ano´mala de alta densidad podr´ıa corresponderse con material del manto
exhumado y serpentinizado, equivalente al identificado ma´s al noroeste en los modelos W-E 1,
W-E 2 y ERGAP B26, en el margen profundo de Galicia y similar a la corteza ano´mala modelada
por Sa´nchez de la Muela (2014) [284] en un perfil transversal. En la mitad norte del modelo, el
gradiente constante y ma´s abrupto hacia los valores propios de la corteza ocea´nica normal, se ha
relacionado con un adelgazamiento de la corteza continental inferior y un ascenso progresivo del
manto. Al igual que en el modelo ERGAP C10 C11, el adelgazamiento se asume fundamentalmente
por delaminacio´n de la corteza inferior, que se presenta con un espesor mı´nimo de algo ma´s de 4
km en las proximidades del contacto con la corteza ocea´nica (la corteza superior de nuevo conserva
un espesor relativamente constante de unos 6 km). La transicio´n con el basamento ocea´nico se ha
modelado como un contacto neto a trave´s de una estructura inversa, acorde con lo observado en los
perfiles s´ısmicos descritos antes y que se localizan ma´s al oeste en esta regio´n. El ma´ximo relativo de
longitud de onda media localizado sobre el talud en el kilo´metro 87 del modelo, se ha relacionado con
un engrosamiento de la corteza ocea´nica por medio de una estructura inversa (similar a lo observado
en los modelos antes descritos, ma´s al oeste). Hacia el norte de esta estructura inversa, la corteza
ocea´nica se flexionar´ıa dando lugar a un sinclinal cortical asociado al frente de cabalgamiento,
sobre el que se encontrar´ıa una acumulacio´n mayor de sedimentos, como una pequen˜a cuenca de
antepa´ıs, seguido de un anticlinal ma´s al norte. Este plegamiento de la corteza ocea´nica se relaciona
con el par de ma´ximo-mı´nimo relativo de longitud de onda media observados al comienzo del perfil
por el extremo norte.
Modelo CIG
El perfil gravime´trico extra´ıdo en este caso se localiza a aproximadamente 35 km al este del
modelo anterior. Se ha trazado con direccio´n NNO-SSE, desde la llanura abisal de Vizcaya hasta
la cuenca Interior de Galicia, cruzando la zona de emersio´n continental que conecta la cuenca
proximal con la llanura abisal (Figura 4.19).
Los valores del anomal´ıa de Bouguer var´ıan entre 204 mGal, hacia el NNO del perfil, y 283
mGal, en el extremo SSE (Figura 5.21). Desde el origen del perfil hasta los 102 km, se suceden tres
anomal´ıas de longitud de onda media: un ma´ximo de 35 km de longitud de onda y unos 7 mGal de
amplitud, seguido de un mı´nimo relativo de 35 km de longitud de onda y 15 mGal de amplitud y un
ma´ximo relativo ma´s estrecho, de unos 25 km de longitud de onda y cerca de 15 mGal de amplitud.
Hacia el SSE desde el kilo´metro 102 del perfil, los valores de anomal´ıa de Bouguer descienden con
un gradiente relativamente constante, con ligeras variaciones de corta longitud de onda.
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Al construir el modelo de densidades, para ajustar las anomal´ıas gravime´tricas de longitud
de onda larga ha sido necesario modelar una Moho anormalmente somera (a menos de 15 km de
profundidad en el extremo SSE del modelo) en comparacio´n con lo que se observa en los perfiles
gravime´tricos pro´ximos (ver modelos N-S y PB2 en la Figura 5.21), pero coherente con el ascenso
de este l´ımite que se observa en la cuenca Interior de Galicia (ve´anse el modelo W-E 2 en la Figura
5.20 y su descripcio´n en el texto, ma´s arriba). La profundidad mı´nima a la que se ha modelado la
Moho es de algo menos de 13 km, en la transicio´n entre los cuerpos de corteza continental y los de
corteza ocea´nica, y se presenta a una profundidad bastante constante de 14 km bajo e´sta u´ltima.
La corteza continental en este caso se presenta con un espesor mayor en su nivel inferior que en el
superior, algo acorde tambie´n con lo modelado en el caso del perfil W-E 2. El adelgazamiento de
la corteza continental hacia el NNO se ha modelado como una disminucio´n del espesor en el nivel
inferior y un ascenso progresivo de la Moho, que dar´ıa lugar al gradiente constante que se observa
en los valores de anomal´ıa de Bouguer entre el kilo´metro 102 y el kilo´metro150 del perfil. Adema´s,
para ajustar el modelo ha sido necesario incluir una ligera deformacio´n de la corteza continental
inferior de forma acoplada con la superior, sin un adelgazamiento extremo previo a la transicio´n
con la corteza ocea´nica. Esta transicio´n se ha modelado en forma de estructura inversa, localizada
a 100 km del comienzo del perfil. Hacia el NNO de este punto, el ma´ximo relativo centrado en el
kilo´metro 88 del perfil se ha ajustado modelando un engrosamiento de la corteza ocea´nica a trave´s
de dos estructuras inversas. El mı´nimo y el ma´ximo de longitud de onda media que lo suceden
hacia el NNO se han ajustado en el modelo con una ligera flexio´n de la corteza ocea´nica, similar a
la que se observa ma´s al oeste en el modelo N-S (Figura 5.21).
Modelo PC1
Este modelo se ha realizado sobre un perfil de direccio´n ONO-ESE, cruzando desde la llanura
abisal de Vizcaya hasta el sector suroeste de la plataforma marginal de Castro. Cruza el modelo
anterior y es transversal a varias lineaciones de direccio´n NNE-SSO observadas en el modelo digital
de elevaciones y que pueden tener un origen estructural (Figura 4.19).
En el perfil de anomal´ıa de Bouguer observada los valores var´ıan entre 215 mGal y 268 mGal
(Figura 5.21). El valor ma´ximo se alcanza sobre una anomal´ıa de unos 30 km de longitud de onda
y 9 mGal de amplitud, seguida hacia el oeste-noroeste de un mı´nimo relativo de similares carac-
ter´ısticas y, hacia el ESE, de un gradiente relativamente constante hacia los valores de anomal´ıa
de Bouguer mı´nimos, ma´s propios de la corteza continental. A este gradiente se superpone una
pequen˜a anomal´ıa positiva de corta longitud de onda (unos 8 km) y menos de 4 mGal de amplitud,
generando un pequen˜o escalo´n en el mismo sobre el kilo´metro 67 del perfil.
El modelo de densidades realizado muestra una profundidad de la Moho relativamente constante
bajo la corteza ocea´nica, a unos 14 km de profundidad, aumentando bajo la corteza continental
de forma progresiva, hasta los 18 km en el extremo ESE. La corteza continental se ha modelado
de nuevo con un espesor relativamente mayor en el nivel inferior que en el superior, y ambas se
deforman acopladamente. El gradiente hacia los valores ocea´nicos de anomal´ıa de Bouguer se ha
relacionado con un adelgazamiento de la corteza continental inferior y la somerizacio´n de la Moho
desde el extremo ESE del perfil hasta el kilo´metro 64. En este punto se da paso a la corteza ocea´nica
hacia el oeste-noroeste, y sobre ella se ha modelado un cuerpo de sedimentos de hasta 3 km de
espesor. Para ajustar el pequen˜o ma´ximo relativo localizado a 67 km del origen del perfil, ha sido
necesario modelar un engrosamiento de la corteza continental a trave´s de una estructura inversa.
Modelo PC2
En este caso se ha seleccionado un perfil en direccio´n NO-SE cruzando, como en el caso anterior,
desde la llanura abisal de Vizcaya hasta el sector suroeste de la plataforma marginal de Castro
(Figura 4.19). Es transversal a las estructuras del frente compresivo en esta parte del margen, y
corta el modelo anterior hacia el sureste.
Los valores de anomal´ıa de Bouguer observados en el perfil var´ıan entre 207 mGal y 277 mGal
(Figura 5.21). Comienza al noroeste con los valores ma´ximos estables hasta el kilo´metro 20, a partir
del cual se observa un descenso suave de los mismos hasta aproximadamente el kilo´metro 52. A
partir de este punto y hasta los 88 km del perfil, se suceden varios ma´ximos y mı´nimos relativos,
de entre los que destaca un ma´ximo relativo de longitud de onda media (15 km) y casi 10 mGal de
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amplitud, sobre el kilo´metro 80 desde el inicio del perfil. Desde este punto hasta el extremo sureste
del perfil se observa un gradiente gravime´trico un poco ma´s pronunciado que el identificado en la
mitad noroeste del perfil, y con algunas variaciones de longitud de onda corta.
El modelo de densidades realizado muestra una superficie de la Moho bastante regular, que se
encuentra a 19 km de profundidad en el extremo sureste, bajo la corteza continental, someriza´ndose
de forma progresiva por medio del adelgazamiento de la corteza continental inferior, hasta el
contacto con la corteza ocea´nica en el a 90 km del inicio del perfil. A partir de este punto, la Moho
desciende suavemente hacia el NO hasta situarse pro´xima a los 14 km. Esta somerizacio´n progresiva
de la Moho se relaciona con los gradientes gravime´tricos relativamente constantes que se observan
en el perfil. Separando ambos gradientes se encuentran los ma´ximos y mı´nimos relativos asociados
a la zona de transicio´n entre la corteza continental y la ocea´nica. Como en casos anteriores, esta
transicio´n se produce por medio de una estructura inversa entre ambos tipos de corteza, y otra
estructura inversa que engrosa la corteza ocea´nica dando como respuesta el ma´ximo relativo de
anomal´ıa de Bouguer centrado en el kilo´metro 80 del perfil. Los mı´nimos relativos de corta longitud
de onda a ambos lados de este ma´ximo relativo se han modelado como pequen˜os depocentros
asociados, en el caso de mı´nimo hacia el sureste, con un bloque de corteza continental basculado
hacia el noroeste y, en el caso del mı´nimo hacia el noroeste, al mayor espesor de sedimentos
sobre el bloque de muro al pie del frente compresivo, sobre un sinclinal de la corteza ocea´nica. El
engrosamiento de la corteza ocea´nica a trave´s de una estructura inversa tendr´ıa tambie´n un reflejo
morfolo´gico en el fondo ocea´nico, dando lugar a un relieve positivo al pie del talud. La corteza
continental inferior y la superior se deforman acopladamente, y la corteza continental superior
mantiene su espesor a lo largo del perfil.
Modelo PM1
El perfil gravime´trico seleccionado para la realizacio´n de este modelo tiene orientacio´n NO-SE,
es pra´cticamente paralelo al del modelo PC2 que se acaba de describir, situa´ndose aproximadamente
20 km al noreste de este u´ltimo. Al igual que en el caso anterior, es transversal a las estructuras
del frente compresivo descritas en esta parte del margen continental. Comienza su trazado en la
llanura abisal de Vizcaya y atraviesa la plataforma marginal de castro en su sector central, para
terminar sobre la plataforma marginal de Pardo Baza´n (Figura 4.19).
La curva de anomal´ıa de Bouguer que se observa en este perfil var´ıa entre 134 mGal al sureste y
272 mGal al noroeste del mismo (Figura 5.22). En l´ıneas generales, muestra un gradiente bastante
constante y ligeramente convexo, y destaca la presencia de un mı´nimo y de un ma´ximo relativos
de longitud de onda media hacia el centro del perfil. El mı´nimo relativo se localiza a 62 km del
origen del perfil, tiene una longitud de onda de unos 25 km y una amplitud aproximada de 5 mGal.
Junto a e´l y hacia el sureste se localiza el ma´ximo relativo, centrado en el kilo´metro 86, con una
longitud de onda de unos 20 km y una amplitud de 10 mGal. Tambie´n son resen˜ables dos ma´ximos
relativos de poca amplitud y longitud de onda media que se superponen a la tendencia regional
entre aproximadamente el kilo´metro 10 y el 50 y entre el kilo´metro 90 y el 120.
El modelo de densidades muestra una Moho con una morfolog´ıa muy suave, ligeramente con-
vexa, a una profundidad ma´xima de algo ma´s de 19 km al sureste y pro´xima a los 14 km al
noroeste. Esta morfolog´ıa de la Moho es responsable del gradiente general de la curva gravime´tri-
ca. La proporcio´n ente los espesores de la corteza continental e inferior se conserva bastante a
lo largo del perfil, con un adelgazamiento general de ambas hacia el noroeste, deforma´ndose de
manera acoplada. Bajo la el relieve de la plataforma marginal de Castro se ha modelado un ligero
engrosamiento de la corteza continental a trave´s de una estructura inversa, para ajustar el ma´ximo
relativo de pequen˜a amplitud entre el kilo´metro 90 y el 120 del perfil. El ma´ximo relativo de 10
mGal de amplitud localizado a 86 km del inicio del perfil se ha relacionado con el contacto entre la
corteza continental y la ocea´nica, modelada, al igual que en casos anteriores como una estructura
inversa en el contacto entre ambos tipos de cortezas, y otra estructura inversa que engrosar´ıa la
corteza ocea´nica al pie del talud, tambie´n con respuesta morfolo´gica en el fondo ocea´nico. Al pie
de esta estructura compresiva y hasta el kilo´metro 50, se ha modelado una depresio´n de la cuenca
ocea´nica y un aumento del espesor sedimentario, como una pequen˜a cuenca de antepa´ıs, que da
como respuesta el mı´nimo gravime´trico centrado a 62 km del inicio del perfil. Para acomodar el
ma´ximo relativo de pequen˜a amplitud que se observa sobre la llanura abisal de Vizcaya entre los
kilo´metros 10 y 50 del perfil, se ha modelado una suave flexio´n antiformal de la corteza ocea´nica.
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Modelo PM2
Este modelo gravime´trico se ha realizado a partir de un perfil de orientacio´n NO-SE, paralelo
al modelo anterior PM1 y localizado a 45 km al noreste del mismo. Es transversal a las estructuras
principales, partiendo de la llanura abisal de Vizcaya al noroeste, cruzando las plataformas mar-
ginales de Castro, Pardo Baza´n y Ortegal, hasta la plataforma continental, terminando a unos 17
km de la costa (Figura 4.19).
Los valores de anomal´ıa de Bouguer muestreados en este perfil var´ıan entre 78 mGal en el
extremo sureste y 314 en el lado noroeste (Figura 5.22). En el inicio del perfil gravime´trico hacia el
noroeste, se observan valores de anomal´ıa de Bouguer relativamente estables alrededor de los 312
mGal, hasta el kilo´metro 12 del perfil, a partir del cual comienza un suave gradiente de anomal´ıa de
Bouguer al que se superponen varias anomal´ıas de diferente longitud de onda: Un ma´ximo relativo
de casi 70 km de longitud de onda, aproximadamente entre los kilo´metros 90 y 160 del perfil, con
una amplitud de unos 40 mGal; un mı´nimo relativo de unos 30 km de longitud de onda y algo
menos de 10 mGal de amplitud, entre el kilo´metro 70 y el 100; un ma´ximo relativo de algo menos
de 20 km de longitud de onda y una amplitud de ma´s de 10 mGal a 108 km del origen del perfil.
El gradiente general del perfil se ha ajustado en el modelo con una morfolog´ıa con una pendiente
suave de la Moho, que se localiza a 25 km de profundidad bajo la plataforma continental y a casi
14 km bajo la llanura abisal de Vizcaya. Para acomodar el ma´ximo relativo de 70 km de longitud
de onda, se ha modelado un adelgazamiento de la corteza continental inferior y un ascenso relativo
de la Moho hacia la zona de contacto entre la corteza continental y la ocea´nica. El espesor de
la corteza continental superior se mantiene bastante constante, y no se observa una deformacio´n
acoplada en ambos niveles. El contacto entre la corteza continental y la ocea´nica se realiza a
trave´s de una estructura inversa. Se ha modelado igualmente una estructura inversa engrosando
la corteza ocea´nica al pie del talud, que, junto con la anterior, ser´ıan responsables del ma´ximo
relativo localizado en el kilo´metro 108. Para ajustar el mı´nimo relativo alrededor del kilo´metro 85,
se ha modelado una flexio´n de la corteza ocea´nica del bloque de muro en forma co´ncava, con un
depocentro sobre la misma de hasta 4 km de espesor de sedimentos.
Modelo N
El perfil gravime´trico extra´ıdo para la realizacio´n de este modelo tiene direccio´n NNO-SSE.
Es transversal a las estructuras compresivas principales, comenzando en la llanura abisal de Viz-
caya, cruzando las plataformas marginales en su sector ma´s al noreste, llegando a la plataforma
continental en la boca de la ria de La Corun˜a, a menos de 17 km de la costa (Figura 4.19).
Los valores de anomal´ıa de Bouguer var´ıan entre 34 mGal al SSE y 334 mGal cerca del comienzo
del perfil (Figura 5.22). Hasta los 20 km, los valores permanecen bastante estables entorno a 330
mGal; a partir de este punto y hasta el kilo´metro 108 del perfil, se identifica un gradiente suave
hacia valores intermedios de anomal´ıa de Bouguer. Sobre el kilo´metro 100 se localiza un pequen˜o
mı´nimo relativo de corta longitud de onda (menos de 20 km) y menos de 5 mGal de amplitud,
seguido de un ma´ximo relativo de unos 25 km de longitud de onda y unos 15 mGal de amplitud,
centrado en el kilo´metro 115 del perfil. A partir de este punto y hasta los 200 km, se identifica
un gradiente ma´s pronunciado que el que se observa en la primera mitad del perfil, con un dos
mı´nimos relativos de longitud de onda inferior a 20 km y menos de 5 mGal de amplitud, sobre
los puntos kilome´tricos 155 y 180. Desde el kilo´metro 200 hasta el final del perfil, los valores de
anomal´ıa de Bouguer son relativamente estables entorno a los 35 mGal.
En el modelo de densidades ajustado, el suave gradiente observado en la primera mitad del
perfil, sobre la llanura abisal de Vizcaya, se corresponde con un ligero aumento de la profundidad
de la Moho y un hundimiento de la corteza ocea´nica, sobre la que se acumula un espesor de
sedimentos progresivamente mayor hacia el sur-sureste, generando un depocentro en el kilo´metro
100, que acomoda el mı´nimo relativo observado en este punto. El ma´ximo relativo centrado sobre
el kilo´metro 115 ha sido resuelto mediante una transicio´n entre la corteza continental y la ocea´nica
a trave´s de una estructura inversa, y con un engrosamiento de la corteza ocea´nica tambie´n debido
a una estructura compresiva. Esta estructura compresiva tiene un reflejo morfolo´gico en forma de
relieve positivo al pie del talud continental, como ocurre en casos anteriores (ver, por ejemplo, los
modelos PC1, PC2 y PM1 en las Figuras 5.21 y 5.22). El gradiente gravime´trico que se observa
sobre la zona de corteza continental, ma´s abrupto que el de la zona ocea´nica, se relaciona con un
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buzamiento mayor de la Moho en esta parte del modelo. Los pequen˜os mı´nimos relativos de pequen˜a
amplitud que distorsionan este gradiente se han relacionado con pequen˜os depocentros asociados
al basculamiento de bloques de corteza continental superior durante el proceso extensivo. En este
modelo la corteza continental superior mantiene un espesor relativamente constante, mientras que
la inferior se adelgaza progresivamente hacia la zona de contacto con la corteza ocea´nica.
Modelo IAM 12
En este caso se ha extra´ıdo un perfil gravime´trico coincidente con el trazado del modelo s´ısmico
IAM 12 (Figuras 2.32 y 2.36), sobre el que A´lvarez-Marro´n et al. (1997) [7] ya realizaron un
modelado gravime´trico a partir de la anomal´ıa de Aire Libre (Figura 2.27). Tiene orientacio´n N-S,
comienza en la llanura abisal de Vizcaya y cruza las estructuras compresivas principales del margen
norte de Iberia, terminando sobre la plataforma continental, en el mismo punto en que termina el
modelo N descrito antes (Figura 4.19).
Los valores de anomal´ıa de Bouguer observados oscilan en el perfil entre 30 mGal en la zona
proximal y 328 mGal hacia el extremo norte (Figura 5.22). Desde el inicio del perfil hasta los
100 km, se observa un gradiente muy tendido, con pequen˜as variaciones de pequen˜a amplitud. A
partir del kilo´metro 100 y hasta 220 km, el gradiente es ma´s pronunciado y se localizan adema´s
un mı´nimo y un ma´ximo relativos, ambos con una longitud de onda de unos 15 km y amplitudes
de menos de 10 mGal, localizados respectivamente en los kilo´metros 144 y 157 del perfil. A partir
del kilo´metro 220 y hasta el extremo sur del perfil, el gradiente vuelve a ser muy suave.
En el modelo gravime´trico se han ajustado los gradientes principales a trave´s de una profundi-
zacio´n de la Moho ma´s o menos abrupta de norte a sur. En la zona donde se produce el contacto
entre la corteza continental y la ocea´nica, la amplitud del ma´ximo relativo que se identifica es algo
menor que la de los equivalentes en perfiles anteriores. As´ı, en este modelo no ha sido necesario
introducir un engrosamiento de la corteza ocea´nica, y la extensio´n del dominio continental alcanza
hasta el pie del talud, algo acorde con lo observado anteriormente por A´lvarez-Marro´n et al. (1997)
[7]. El contacto entre la corteza continental y la ocea´nica vuelve a realizarse por medio de una
estructura inversa, en la que la corteza ocea´nica que actu´a de bloque de muro se hunde relativa-
mente, permitiendo la localizacio´n de un depocentro sobre ella, que generar´ıa el mı´nimo relativo
observado en el kilo´metro 144 del perfil gravime´trico. En general, el espesor de corteza continental
superior se mantiene constante en el perfil, mientras que la mayor parte del adelgazamiento hacia
el norte ser´ıa asumido por la corteza continental inferior.
5.2. Estructura superficial
La morfotecto´nica se puede definir como el estudio de la actividad tecto´nica a partir de las
evidencias superficiales que se tienen de la misma. Las evidencias de la deformacio´n tecto´nica de-
penden en gran medida de la relacio´n entre los procesos de sedimentacio´n-erosio´n y de deformacio´n
(Granja, 2008 [131]). Cuando las evidencias superficiales de la deformacio´n tecto´nica pueden haber
quedado enterradas o difuminadas por la accio´n dina´mica superficial, como ocurre especialmente
en las cuencas ocea´nicas, se hace necesaria la utilizacio´n conjunta de datos superficiales (batimetr´ıa
multihaz) e informacio´n de la estructura del substrato (s´ısmica de reflexio´n).
Para abordar el ana´lisis morfotecto´nico del a´rea de estudio realizaremos en primer lugar un
ana´lisis espacial de la informacio´n batime´trica, con la generacio´n de modelos derivados de e´sta. A
continuacio´n se analizara´ esta informacio´n de forma conjunta con los datos s´ısmicos y de reflecti-
vidad del fondo. Finalmente, se realiza una interpretacio´n geomorfolo´gica y morfoestructural del
margen continental.
5.2.1. Ana´lisis espacial de la informacio´n batime´trica
El levantamiento batime´trico multihaz de que se dispone, realizado en el marco del Plan ZEEE,
so´lo cubre parcialmente el a´rea de estudio (Figura 4.6). Por ese motivo, aunque el ana´lisis gra-
vime´trico que se lleva a cabo en esta Tesis Doctoral es de ı´ndole regional y abarca un a´rea mayor,
las interpretaciones morfotecto´nicas, realizadas sobre la batimetr´ıa de alta resolucio´n, se cin˜en al
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Figura 5.24: Modelo digital de elevaciones codificado en color y sombreado desde el noroeste. Contornos batime´tri-
cos cada 500 m.
a´rea cartografiada con ecosonda multihaz (Figura 5.23; la hoja oficial del mapa batime´trico de la
Zona Econo´mica Exclusiva Espan˜ola se muestra en la Figura 2.43).
Siguiendo el procedimiento que se ha descrito en las secciones 3.2.2 y 4.2, se ha elaborado un
modelo digital de elevaciones a partir del cual se pueden obtener, adema´s del mapa batime´trico,
modelos derivados del mismo que ayudan en el ana´lisis espacial detallado de la morfolog´ıa del
fondo. En este caso, a partir del modelo digital de elevaciones se han calculado:
· Modelos digitales de elevaciones coloreados con diferentes paletas y sombreados (Figura 5.24).
Hay escalas de color que acentu´an visualmente la morfolog´ıa del terreno.
· Modelos de sombras con iluminacio´n artificial desde diferentes orientaciones (Figura 5.25).
Resaltan rasgos batime´tricos con orientaciones preferentes.
· Modelo de magnitudes de pendientes (Figura 5.26). Permite diferenciar zonas y rasgos ba-
time´tricos a partir de la presencia de determinados gradientes batime´tricos.
· Modelo de orientaciones (Figura 5.27). Ayuda a identificar ciertos rasgos morfolo´gicos como
pueden ser crestas y escarpes, y sirven tambie´n para observar orientaciones preferentes en
los rasgos morfolo´gicos. En las zonas abisales, debido a que la densidad de informacio´n es
menor, el ruido en el levantamiento batime´trico es ma´s elevado. Por este motivo, el modelo
de orientaciones en esas regiones del a´rea de estudio hace destacar ese ruido y los artefactos
producidos durante la interpolacio´n, aunque deber´ıa mostrar una orientacio´n media pro´xima
a la horizontalidad.
· Modelo de curvatura (o segunda derivada vertical del modelo de elevaciones, Figura 5.28).
La curvatura es la tasa de cambio en la pendiente, y depende de las derivadas de segundo
grado de la elevacio´n, es decir, de los cambios de pendiente en el entorno de un punto. Permite
identificar mejor zonas co´ncavas (valores negativos) y convexas (valores positivos), y las zonas
de inflexio´n entre ambos tipos de curvatura (valores pro´ximos a cero).
· Modelos en tres dimensiones (3D). Asisten en la interpretacio´n de la morfolog´ıa del terreno.
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Figura 5.25: Modelos de sombras generados a partir del modelo digital de elevaciones, con diferentes orientaciones
de la iluminacio´n artificial. A) Iluminacio´n desde el noroeste; B) Iluminacio´n desde el noreste. Contornos batime´tricos
cada 500 m.
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Figura 5.26: Modelo de pendientes calculado a partir del modelo digital de elevaciones. Se han superpuesto
contornos batime´tricos cada 500 m.
Figura 5.27: Modelo de orientaciones calculado a partir del modelo digital de elevaciones. Se han superpuesto
contornos batime´tricos cada 500 m.
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Figura 5.28: Modelo de curvatura calculado a partir del modelo digital de elevaciones. Se han superpuesto contornos
batime´tricos cada 500 m.
5.2.2. Mapa geomorfolo´gico
Analizando la informacio´n batime´trica contenida en el modelo digital de elevaciones y los mo-
delos derivados que se calculan a partir de e´ste, junto con la informacio´n que ofrece el mosaico
de reflectividad (Figura 2.44) y otros datos geof´ısicos (perfiles s´ısmicos de reflexio´n multicanal y
TOPAS ), y partiendo tambie´n de la base de trabajos previos realizados por otros autores (Mart´ın-
Serrano, 2005; Ercilla et al., 2008; Mart´ın Da´vila et al., 2012) [190, 109, 189], se ha realizado una
cartograf´ıa geomorfolo´gica del a´rea de estudio (Figura 5.29).
El a´rea de trabajo seleccionada para este ana´lisis ma´s local del margen gallego (Figuras 5.23 y
5.24) tiene una extensio´n aproximada de 160.000 km2. Las elevaciones del lecho ocea´nico oscilan
entre los 0 m en la costa peninsular y los -5355 m que se alcanzan en la llanura abisal de Iberia.
Se han distinguido varios dominios geomorfolo´gicos, que se describen a continuacio´n.
5.2.2.1. Plataforma continental
La plataforma continental gallega es estrecha, de entre 20 km (a la altura del Cabo Finisterre) y
menos de 50 km de anchura (Figuras 5.23 y 5.24). A partir de la informacio´n disponible, no ha sido
posible identificar morfolog´ıas destacables en la misma, a excepcio´n de los afloramientos rocosos
en la proximidad de la costa (Figura 5.29), con litolog´ıas de edad paleozoica y mesozoica y cuyos
relieves no superan los 3 m (Rey, 1993 [257]). La pendiente media de la plataforma continental es
inferior a 0,4º (Figura 5.26), con una pendiente media de 0,3º al oeste de Galicia y algo superior
hacia el noroeste (0,5º), en la zona donde es ma´s estrecha.
La ruptura de pendiente de la plataforma (el paso al talud continental superior) es abrupta hacia
el margen oeste, donde se da entre los 160 m y los 300 m de profundidad, con una profundidad media
de 200 m (ver perfiles batime´tricos 4 y 5 en la Figura ). Hacia el noroeste de Galicia esta transicio´n
no es tan neta, sino que, a partir de aproximadamente 200 m de profundidad, encontramos un
gradiente suave que conecta con la plataforma marginal de Ortegal, considerada ya como parte del
talud continental superior (ver perfiles batime´tricos 2 y 3 en la Figura ). Hacia el margen norte, la
ruptura de pendiente vuelve a ser ma´s neta, y el l´ımite con el talud superior se localiza alrededor
de los 200 m de profundidad (ver perfil 1 en la Figura ).
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Figura 5.30: Detalle de la plataforma continental en el margen de Galicia. A) Modelo de sombras con iluminacio´n
desde el NO. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en la Figura 5.29. C) Perfiles batime´tricos
transversales a la plataforma continental y parte del talud; su posicio´n se indica en A. RP, ruptura de pendiente de
la plataforma continental; PMO, plataforma marginal de Ortegal; PMPB, plataforma marginal Pardo Baza´n.
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5.2.2.2. Talud continental
El talud, concebido como la regio´n del margen continental que une la plataforma continental
con la llanura abisal, es muy complejo en el caso del margen continental al oeste y noroeste de
Galicia. En lugar de encontrar una pendiente ma´s o menos alta, y relativamente constante, en el
caso del margen continental gallego, esta transicio´n se produce de forma muy accidentada, y antes
de llegar a las llanuras abisales desde la plataforma continental se transita por: zonas de pendiente
regular, similares a un talud normal; a´reas relativamente planas en la parte superior del talud, que
constituyen las plataformas marginales de Ortegal, Pardo Baza´n y Castro; la cuenca Interior de
Galicia, una cuenca proximal originada durante los primeros episodios extensivos en el margen; la
regio´n de bancos submarinos; el dominio de semigraben que es prolongacio´n hacia el sur de la regio´n
de bancos submarinos; el margen profundo de Galicia, al oeste de la regio´n de bancos submarinos
que conecta con la llanura abisal de Iberia en este sector; y el talud inferior abrupto, caracterizado
por un relieve escarpado y que conecta con las llanuras abisales al noroeste y al norte del margen
continental.
Talud continental superior y plataformas marginales de Ortegal, Pardo Baza´n y
Castro
El talud continental superior presenta unas caracter´ısticas muy diferentes entre el margen oeste
y el noroeste, siendo ma´s estrecho y abrupto en el margen oeste y mucho ma´s ancho y con un relieve
suave hacia el noroeste.
El talud superior hacia el oeste de Galicia tiene en general menos de 30 km de anchura, con
una pendiente media de entre 7º. Se extiende a profundidades de entre 200 m y 1500 m, mayores
(hasta alrededor de 2000 m de profundidad) en la transicio´n hacia el margen noroeste. Se encuentra
surcado por una red de drenaje relativamente bien desarrollada, con una media de 1 barranco (gully)
cada 5,5 km, y can˜ones submarinos como los de Mux´ıa y Muros, que inciden sobre la plataforma
erosionando su borde. Estos can˜ones submarinos que desarrollan sus cabeceras en el talud superior,
transportan los sedimentos provenientes de la plataforma continental hacia la cuenca interior de
Galicia. Se han identificado algunos lineamientos estructurales que atraviesan este talud superior
con direccio´n NNO-SSE a N-S, paralelos a la costa. La red de drenaje atraviesa estos lineamientos
sin sufrir cambios de direccio´n en el curso de los barrancos, aunque algunos gullies interrumpen
abruptamente su incisio´n al llegar a estas alineaciones estructurales, dando paso a la cuenca interior
de Galicia. Al sur del Can˜o´n de Muros tambie´n se identifican tres altos estructurales alineados segu´n
la misma direccio´n estructural. Al pie de este talud continental superior y de los altos estructurales,
se desarrollan surcos erosivos que en ocasiones presentan un relieve de ma´s de 100 m (Figura 5.31).
El talud superior hacia el noroeste de Galicia se caracteriza por la presencia de las platafor-
mas marginales de Ortegal, Pardo Baza´n y Castro (Figuras 5.29 y 5.32). Las tres plataformas
marginales muestran un perfil batime´trico convexo (ver en Figura 5.32). La ruptura de pendiente
de la plataforma continental hacia la plataforma marginal de Ortegal (la ma´s somera de las tres)
es muy suave, y se da a una profundidad de aproximadamente 200 m. La plataforma de Ortegal
tiene un contorno aproximadamente triangular, con orientacio´n NE-SO en su lado ma´s pro´ximo
a la costa, y aproximadamente E-O en el lado norte, donde linda con el talud inferior compre-
sivo. Ocupa una extensio´n aproximada de 4125 km2. Las profundidades ma´ximas que alcanza la
plataforma de Ortegal rondan los 1000 m, con una pendiente media que varia entre 0,4º hacia el
lado norte y 1,5º hacia el lado sur. Sobre ella inciden las cabeceras de los can˜ones de La Corun˜a y
Ferrol, que atraviesan la plataforma marginal de Pardo Baza´n. La plataforma marginal de Castro
se encuentra dividida en dos sectores independientes al ser atravesada por el can˜o´n de Laxe. El
relieve de estas plataformas marginales es generalmente suave, salvo por la presencia de algunas
crestas tecto´nicas y formas erosivas (fundamentalmente surcos). Destaca el campo de pockmarks y
mont´ıculos localizado en la plataforma marginal de Ortegal (Figura 5.33), estudiado por Jane´ et
al. (2010) [145], que probablemente se extienda tambie´n sobre la plataforma continental, aunque
la resolucio´n de los datos disponibles en esa zona no ha permitido identificar estas morfolog´ıas.
Tambie´n se ha identificado un pequen˜o campo de ondas sedimentarias pro´ximo a la cabecera del
can˜o´n de Ferrol (cartografiado tambie´n por Llave et al., 2013 [176]).
La plataforma marginal de Pardo Baza´n se localiza al pie de la de Ortegal, alargada en direccio´n
NE-SO, a una profundidad de entre 1000 m y 2000 m, y tiene una extensio´n de unos 2581 km2.
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Figura 5.31: Detalle del talud continental superior al oeste de Galicia. A) Modelo de sombras con iluminacio´n
desde el NE. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en la Figura 5.29. C) Perfiles batime´tricos
transversales a surcos erosivos; su posicio´n se indica en A.
Presenta una pendiente media de 1,8º a 3º y un relieve generalmente suave. Se encuentra truncada
por los can˜ones de La Corun˜a y Ferrol, que la disectan en direccio´n ONO-ESE a E-O y cuyo
encajamiento parece estar relacionado con la presencia de accidentes tecto´nicos que se muestran
en forma de lineamientos estructurales. Al igual que en la plataforma de Ortegal, se identifican
algunos rasgos erosivos, aunque menos abundantes.
Al pie de la plataforma marginal de Pardo Baza´n se encuentra la plataforma de Castro, la menor
de las tres. Con una profundidad que var´ıa entre los 2000 m y los 3000 m, tiene una extensio´n
total de 1224 km2 y una pendiente media de 1,4º a 2,2º. Presenta dos segmentos separados entre
s´ı por el can˜o´n de Laxe, que separa el segmento ma´s al sur, alargado en direccio´n ONO-ESE,
del que se encuentra ma´s al norte, alargado en direccio´n NE-SO. El relieve es suave, sin rasgos
geomorfolo´gicos destacables. Conecta directamente con el talud inferior compresivo.
Estas plataformas marginales parecen ser fruto de la inversio´n tecto´nica que tuvo lugar en el
margen a partir del Cenozoico (Murillas et al., 1990 [221]), y sobre ellas se ha desarrollado un
sistema deposicional contorn´ıtico complejo (Llave et al., 2013 [176]), al que podemos asociar al
menos parte de los rasgos erosivos identificados.
160 CAPI´TULO 5. RESULTADOS E INTERPRETACIO´N
Figura 5.32: Detalle de las plataformas marginales en el talud superior al noroeste de Galicia. A) Modelo de
sombras con iluminacio´n desde el noreste. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en la Figura
5.29. 1 y 2) Perfiles batime´tricos transversales a las plataformas marginales; su posicio´n se indica en A. LLAV,
llanura abisal de Vizcaya; TI, talud inferior; PMC, plataforma marginal de Castro; PMPB, plataforma marginal de
Pardo Baza´n; PMO, plataforma marginal de Ortegal; PC, plataforma continental.
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Figura 5.33: Detalle de las estructuras relacionadas con escapes de fluidos en la plataforma marginal de Ortegal.
A) Modelo de sombras realizado a partir de un modelo digital de elevaciones de detalle, de 10*10 m, con iluminacio´n
desde el noroeste. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en la Figura 5.29.
Cuenca Interior de Galicia
La cuenca Interior de Galicia, tambie´n conocida como valle o collado de Valle Incla´n (Vanney et
al., 1979 [307]), es una cuenca sedimentaria relativamente sime´trica, localizada en el margen oeste
de Galicia, y alargada en direccio´n NNO-SSE. En el a´rea de estudio se identifican dos segmentos,
como efecto de la compartimentacio´n que realizan las fallas de desgarre con direccio´n NE-SO y
NO-SE. La profundidad de sus l´ımites var´ıa entre los 1500 m en el margen este, donde limita con
el talud continental superior, y los 2500 m de profundidad en su l´ımite por el oeste con la regio´n
de bancos submarinos y el dominio de semigraben. En el eje de la cuenca, la profundidad mı´nima
es de poco ma´s de 2800 m, en la zona de conexio´n entre los segmentos norte y sur (Figura 5.34).
El segmento ma´s al norte tiene una longitud aproximada de 120 km y una anchura variable,
desde ma´s de 90 km en la parte central, hasta alrededor de 35 km cerca de su conexio´n con la
llanura abisal de Vizcaya por el norte. Su eje central se presenta surcado por un can˜o´n submarino
que discurre de SSE a NNO con un grado de incisio´n variable en su curso y perfil transversal en
forma de ‘v’ (Figura 5.34). Este can˜o´n submarino tiene cuatro tributarios, todos ellos por su margen
derecha, que son los can˜ones submarinos que atraviesan el talud continental superior frente a la
costa oeste de Galicia (los de Muros y Mux´ıa entre ellos). El perfil longitudinal del can˜o´n central
tiene forma convexa, con un gradiente batime´trico medio de 0,8º, ma´s pronunciado (3º) a partir de
los 4400 m de profundidad y hasta su conexio´n con la llanura abisal de Vizcaya. En esta parte del
perfil se identifican varios saltos batime´tricos de entre 25 m y 50 m con morfolog´ıas de tipo pothole,
similares a las que se observan en la desembocadura del sistema de can˜ones de Avile´s, frente a la
costa asturiana (Go´mez-Ballesteros et al., 2014) [129].
El segmento de la cuenca Interior de Galicia que se localiza ma´s al sur tiene una anchura de
aproximadamente 130 km. Limita al este con el talud continental superior; el l´ımite entre ambos
dominios viene determinado por un cambio en la pendiente media, de los 7º del talud superior a
menos de 1º en la cuenca Interior de Galicia. Esto hace que al llegar a la cuenca Interior de Galicia
deje de haber una incisio´n de la red de drenaje tan marcada, y que en ella dominen los procesos
sedimentarios.
Separando los can˜ones submarinos que surcan la mitad oriental de la cuenca, se identifican
relieves positivos suaves (pendiente longitudinal media de 2º) que a veces presentan crestas y que
actu´an a modo de divisorias entre can˜ones (Figura 5.34). Estos se han cartografiado con anterio-
ridad como lo´bulos intercan˜ones (Mart´ın Da´vila et al., 2012 [189]), lo que dar´ıa una connotacio´n
erosiva-deposicional a su proceso gene´tico, aunque Murillas et al. (1990) [221], a partir de datos
s´ısmicos, relacionaron estas elevaciones relativas con el levantamiento de bloques del basamento a
lo largo de fallas NE-SW durante la compresio´n cenozoica, que dar´ıa como resultado la deformacio´n
de la cobertera sedimentaria y una elevacio´n relativa de estas zonas.
162 CAPI´TULO 5. RESULTADOS E INTERPRETACIO´N
Figura 5.34: Detalle del segmento norte de la cuenca Interior de Galicia. A) Modelo de sombras con iluminacio´n
desde el NE. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en la Figura 5.29. 1: Perfil batime´trico
longitudinal del can˜o´n submarino inciso en el centro de la cuenca; 2 a 7: Perfiles batime´tricos transversales al can˜o´n
submarino; Perfil 8: Perfil batime´trico transversal que cruza los can˜ones submarinos que confluyen en el can˜o´n
central de la cuenca y los relieves positivos que los separan. La posicio´n de los perfiles batime´tricos se indica en A.
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Regio´n de bancos submarinos
La regio´n de bancos submarinos ocupa una gran extensio´n en el margen continental al oeste de
Galicia (17137 km2 en el a´rea cartografiada, Figura 5.29). Es una zona relativamente elevada, donde
se identifican numerosos bajos batime´tricos (bancos y montes submarinos y altos estructurales).
Separa la cuenca Interior de Galicia del margen profundo de Galicia y la llanura abisal de Iberia
hacia el oeste. Es decir, la regio´n de bancos submarinos es un a´rea que quedo´ relativamente elevada
entre las dos zonas donde se concentraron sucesivamente los esfuerzos extensivos durante los dos
pulsos principales del proceso de rift que genero´ este margen continental. Adema´s de los bancos
submarinos y otros altos, se incluyen aqu´ı la zona de transicio´n hacia la cuenca Interior de Galicia
y el dominio de semigraben, descritos con anterioridad por Murillas et al. (1990) [221] y Ercilla et
al. (2008, 2011) [109, 107].
Esta regio´n relativamente alargada en direccio´n NNO-SSE, con una anchura ma´xima de 150
km al sur del banco de Galicia, se prolonga hacia el sur de la zona cartografiada (hacia los bancos
submarinos de Vasco de Gama y Vigo, frente a la costa portuguesa). Su l´ımite con la cuenca Interior
de Galicia hacia el noreste esta´ claramente marcado por la presencia de escarpes y lineaciones de
direccio´n NNO-SSE, coherente con la direccio´n estructural principal del rift creta´cico, mientras
que hacia el sureste en el a´rea cartografiada, este l´ımite viene dado por escarpes y lineaciones
de direccio´n NE-SO, concordante con una de las direcciones estructurales preferentes de herencia
herc´ınica que se observan en la pen´ınsula Ibe´rica (Ramı´rez et al., 2006) [245] y que se relaciona
con la segmentacio´n del margen (Murillas et al., 1990) [221].
El banco de Galicia es el relieve ma´s destacable. Supone una elevacio´n relativa respecto a su
entorno de ma´s de 750 m hacia el este, y ma´s de 2500 m hacia el oeste, en relacio´n con el margen
profundo de Galicia (Figura 5.35). Tiene un contorno aproximadamente triangular, ocupando un
a´rea de 2290 km2, con unas dimensiones ma´ximas de 77 km en direccio´n N-S y 64 km en direccio´n
ONO-ESE. Su techo se situ´a por encima de los 2000 m de profundidad y se muestra ligeramente
basculado hacia el oeste-noroeste (Figura 5.35). La profundidad mı´nima, de aproximadamente
600 m, se localiza hacia el sureste del techo del banco, donde la pendiente media es inferior a
0,35º. El gradiente batime´trico es suave hacia el nornoroeste (1,78º) en el techo del banco y un
poco ma´s pronunciado hacia el oeste (2,61º). Los taludes del banco de Galicia son escarpados,
especialmente hacia el oeste, donde limita con el margen profundo de Galicia, y hacia el sur, donde
se da paso a una zona donde predominan los altos estructurales alargados en direccio´n NNO-SSE
y relacionados con estructuras de tipo semigraben (p. ej., Mauffret y Montadert, 1988; Ercilla et
al., 2008) [201, 109]. Los escarpes que limitan el techo del banco de Galicia tienen relieves que
llegan a superar los 2000 m y pendientes medias de ma´s de 30º. Al pie del talud este del banco
de Galicia se desarrolla una llamativa red de drenaje de tipo dendr´ıtico, que transporta material
desde la ladera este del banco de Galicia hacia el noroeste. Este sistema de gullies presentan valles
en forma de ‘v’ bastante incisivos al pie del banco de Galicia, cuyas laderas son de tipo erosivo
segu´n lo observado en el perfil s´ısmico ERGAP C10-C11, descrito con anterioridad (Seccio´n 5.1.1,
Figura 5.6). En la zona de cabecera, las laderas de estos valles presentan relieves de hasta ma´s de
110 m, con pendientes medias que llegan a superar los 10º. Este sistema de drenaje atraviesa la
regio´n de bancos submarinos entre el banco de Galicia y el alto de Fernando, bordeando a e´ste
u´ltimo por el noroeste para despue´s cruzar el talud inferior con un trazado rectil´ıneo en direccio´n
NNE-SSO y desembocar en la llanura abisal de Vizcaya (Figura 5.29).
La regio´n de bancos submarinos cartografiada en la zona de trabajo incluye otros altos estruc-
turales de menor entidad pero tambie´n destacables. Entre ellos se encuentran los altos de Garc´ıa,
Ordon˜o, Fernando, Sancho, Savoye, Breogham, Normark (Ercilla et al., 2011; Mart´ın Da´vila et al.,
2012) [107, 189] (Figura 5.23). Generalmente, al pie de todos estos altos estructurales, se desarro-
llan morfolog´ıas de erosio´n y sedimentacio´n t´ıpicas de la accio´n de corrientes de contorno, como
surcos erosivos y depo´sitos sedimentarios asociados (Figuras 5.23, 5.4 y 5.5), similares a los que se
identifican al pie del talud superior al oeste de Galicia (Figura 5.31). Se observan tambie´n surcos
de similares caracter´ısticas en el techo del banco de Galicia, y su formacio´n a veces se ve favore-
cida por la preexistencia de estructuras de origen tecto´nico, que actu´an como zonas de debilidad
facilitando la erosio´n (Figura 5.36, C).
Hacia el este del banco de Galicia se observa una gran cantidad de depresiones alargadas y
estrechas, con formas ligeramente onduladas, tipo furrow. Muestran orientaciones preferentes en
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Figura 5.35: Perfiles batime´tricos a trave´s del banco de Galicia. El mapa muestra la localizacio´n de los perfiles
batime´tricos 1 a 8, sobre un modelo de sombras realizado a partir de un modelo digital de elevaciones de detalle, de
75*75 m, con iluminacio´n desde el noroeste.
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Figura 5.36: Detalle del techo del banco de Galicia en el que se aprecian un escarpe tecto´nico con un surco
erosivo asociado al mismo, y ondas sedimentarias. A) Modelo de sombras realizado a partir de un modelo digital de
elevaciones de detalle, de 75*75 m, con iluminacio´n desde el noreste. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se
muestra en la Figura 5.29. C) Perfil de s´ısmica de alta resolucio´n TOPAS transversal al escarpe tecto´nico y el surco
asociado. D) Perfil de s´ısmica de alta resolucio´n TOPAS transversal a los trenes de ondas sedimentarias localizados
en el techo del banco de Galicia. La localizacio´n de los perfiles s´ısmicos se muestra en A.
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Cuadro 5.2: Resumen comparativo de la descripcio´n morfolo´gica de las tres grandes depresiones de contorno
aproximadamente circular identificadas en la regio´n de bancos submarinos, al este del banco de Galicia. El modelo
digital de elevaciones (MDE) sombreado general tiene iluminacio´n artificial desde el noreste, y sobre e´l se han trazado
contornos cada 100 m. Los MDE de detalle tienen iluminacio´n artificial desde el noroeste, y han sido elaborados a
partir de la batimetr´ıa de alta resolucio´n obtenida durante la campan˜a del proyecto BURATO 4242.
direccio´n NNO-SSE, NO-SE y NE-SO. Tienen una longitud media de 4,8 km, aunque algunas
superan los 15 km, y en seccio´n muestran perfiles generalmente en forma de ‘u’ (Figura 5.37), con
una anchura media de 1 km y laderas con pendientes generalmente inferiores a 8º. La informacio´n
s´ısmica de alta resolucio´n TOPAS muestra continuidad de los reflectores en las paredes y en el fondo
de las depresiones (Figura 5.37, C), de modo que no parecen tener un cara´cter erosivo. A mayor
profundidad, se observa deformacio´n fra´gil relativamente reciente de las unidades sedimentarias
superiores, en forma de fallas normales subverticales, (Figura 5.37, D), por lo que su origen parece
estar relacionado con esa fracturacio´n subsuperficial. Estas morfolog´ıas fueron identificadas como
rasgos de origen estructural por Va´zquez et al. (2008) [312] y Ercilla et al. (2008, 2011) [109, 107].
En la misma zona en que se han identificado los furrows estructurales antes descritos, se ob-
servan tres grandes depresiones de contorno aproximadamente circular y de cara´cter erosivo. Sus
caracter´ısticas morfolo´gicas se describen de manera resumida en el Cuadro 5.2. El origen de estas
estructuras parece estar relacionado con el escape de fluidos hacia la superficie a trave´s de la frac-
turacio´n ma´s reciente, favorecida especialmente sobre bloques de basamento tipo horst, limitados
por fallas normales, que han sido reactivados durante el Cenozoico. Esta reactivacio´n pliega la
cobertera sedimentaria de manera antiformal, generando adema´s una fracturacio´n de las unidades
sedimentarias ma´s recientes, desacoplada respecto de la deformacio´n previa (Va´zquez et al., 2008;
Ribeiro, 2011) [312, 258]. De modo que su ge´nesis parece estar ligada a la de los furrows estruc-
turales antes descritos. Va´zquez et al. (2009) [311] relacionaron el origen de la mayor de estas
estructuras (O Gran Burato) con el ascenso diap´ırico de la unidad sismoestratigra´fica 3, constitui-
da por arcillas y esquistos negros que pueden tener cierta movilidad, pero esta posibilidad parece
menos plausible (Ribeiro, 2011) [258].
El borde del techo del banco de Galicia y su talud hacia el sur, donde linda con la zona donde
predominan las estructuras tipo semigraben (Ercilla et al., 2008) [109], muestran morfolog´ıas de
anfiteatro que se relacionan t´ıpicamente con procesos de deslizamientos gravitacionales (Figura
5.38). Adema´s, hacia el sur se identifican tambie´n morfolog´ıas que pueden asociarse a feno´menos
de transporte en masa, que ya fueron descritas por Ercilla et al. (2011) [107] (Figura 5.38). Entre
los altos estructurales e incidiendo sobre las cicatrices en forma de anfiteatro que limitan el techo
del banco de Galicia, se observa la excavacio´n de una red de drenaje hacia el sur, cuyos barrancos
desembocan en el margen profundo de Galicia (Figura 5.29).
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Figura 5.37: Detalle de furrows estructurales en la regio´n de bancos submarinos. A) Modelo de sombras con
iluminacio´n desde el noreste. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en la Figura 5.29. D) L´ınea
s´ısmica de reflexio´n multicanal GB 14 (proyecto BURATO 4242) transversal a varios furrows estructurales al norte
de la depresio´n circular de grandes dimensiones conocida como O Gran Burato. Los recta´ngulos de colores marcan
zonas donde se ha aplicado un zoom (debajo, interpretado), y la localizacio´n se indica en A. C) Perfil de s´ısmica
de alta resolucio´n TOPAS transversal a los lineamientos mostrando su relacio´n con fallas subverticales de pequen˜o
salto vertical. Su localizacio´n se indica en A.
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Figura 5.38: Detalle de morfolog´ıas relacionadas con feno´menos de deslizamientos gravitacionales y transporte en
masa al sur del banco de Galicia. A) Modelo de sombras realizado a partir de un modelo digital de elevaciones de
detalle, de 75*75 m, con iluminacio´n desde el noreste. B) Interpretacio´n geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en
la Figura 5.29.
Con ma´s detalle, en el techo del banco de Galicia se localiza un cuerpo de sedimentos actuales
que presentan trenes de ondas sedimentarias de crestas rectil´ıneas bien desarrollados. Las crestas
se alargan en direccio´n NO-SE, y estas formas sedimentarias muestran una longitud de onda media
de 250 m, con una amplitud de hasta 3 m. La presencia de este tipo de morfolog´ıas supone una
circulacio´n hidrodina´mica intensa sobre el lecho marino, que es responsable de la generacio´n de
estas formas sedimentarias y de los surcos erosivos descritos anteriormente (Figura 5.36).
Margen profundo de Galicia
La regio´n de bancos submarinos esta´ separada de la llanura abisal de Iberia, al oeste, por el
denominado margen profundo de Galicia (Murillas et al., 1990) [221]. Las profundidades en esta
regio´n del margen continental var´ıan entre 3470 m, al pie del escarpe oeste del banco de Galicia, y
5330 m, en la transicio´n con la llanura abisal de Iberia en las proximidades del extremo oeste del
talud inferior compresivo, con el que linda tambie´n hacia el noroeste. En esta zona la morfolog´ıa
del fondo es bastante regular, con una pendiente media inferior a 1,2º y perfil batime´trico de plano
a ligeramente convexo, probablemente relacionado con los feno´menos de depo´sito gravitacionales
y turbid´ıticos. Destaca la presencia de algunos altos de basamento aislados que forman pequen˜as
crestas alargadas en direccio´n N-S a NE-SO (Figura 5.23); se trata de bloques de corteza continental
fallados y basculados de forma extrema, como se observa en varias l´ıneas s´ısmicas transversales
a los mismos (Figuras 5.1 y 5.2). En esta zona es posible identificar tambie´n grandes cicatrices
de deslizamiento y depo´sitos de flujo de masa asociados a e´stas (Figura 5.29), que ya han sido
descritos con anterioridad por Ercilla et al. (2011) [107].
Talud inferior abrupto
Hemos denominado talud inferior abrupto a la regio´n del talud continental de relieve escarpado
que rodea el a´rea de bancos submarinos y el margen profundo de Galicia por el noroeste, conectando
con la llanura abisal de Iberia a ma´s de 5300 m de profundidad, y por el norte, dando paso a la
llanura abisal de Vizcaya a poco ma´s de 5000 m de profundidad. Tambie´n se ha identificado al
pie de las plataformas marginales al noroeste de Galicia, actuando como transicio´n entre e´stas
y la llanura abisal de Vizcaya. Hacia el margen norte, se identifica este talud escarpado desde
profundidades pro´ximas a los 500 m, en el borde norte de la plataforma marginal de Ortegal, hasta
4900 m de profundidad, donde comienza la planicie abisal de Vizcaya. Presenta pendientes medias
de entre 8º y 10º bordeando el a´rea de bancos submarinos, y la zona de plataformas marginales
hacia el noroeste, mientras que en el margen norte se miden pendientes medias ma´s pronunciadas,
alrededor de los 14º, con zonas de hasta 20º de media.
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Figura 5.39: Bloque diagrama que muestra una perspectiva del talud inferior abrupto al noroeste de la regio´n
de bancos submarinos. El modelo digital en 3D esta´ realizado a partir de la malla batime´trica obtenida con datos
de ecosonda multihaz. En seccio´n, se muestra un esquema de la estructura en profundidad, deducida a partir de
las lineas s´ısmicas ERGAP B28 (de trazado coincidente, Figura 5.3) y ERGAP B26 y ERGAP B17 (pro´ximas al
trazado de la seccio´n esquema´tica, Figuras 5.2 y 5.4). La leyenda del esquema en seccio´n es como la de las l´ıneas
s´ısmicas en que se basa. Sobre el modelo 3D se muestra en color rojo el trazado de algunas estructuras compresivas,
y en naranja una cabecera de deslizamiento que limita entre el talud inferior abrupto y el margen profundo de
Galicia. Exageracio´n vertical ' 6.
A lo largo de todo el talud inferior hay pequen˜os escarpes y cambios de pendiente que en
muchas ocasiones parecen tener un origen estructural. Tal es el caso de los cambios de pendiente
relacionados con la presencia de cabalgamientos, localizados fundamentalmente en la parte inferior
del talud (Figura 5.39). Ma´s lejos de la zona de emersio´n continental, los cambios de pendiente
se relacionan en profundidad con fallas normales en el basamento continental (p. ej. Figura 5.4) o
que afectan a la cobertera sedimentaria post-rift (Figura 5.5), y tambie´n hay escarpes originados
por la erosio´n de la cobertera sedimentaria (Figura 5.5).
La cobertera sedimentaria es muy escasa en el talud inferior abrupto, especialmente al noroeste
y al norte de la regio´n de bancos submarinos. En la zona inferior de esta parte del talud, afloran
directamente bloques cabalgantes de basamento, ya sea corteza ocea´nica, manto serpentinizado
o, hacia el norte, corteza continental (Figuras 5.2, 5.3, 5.5 y 5.6). En la zona interior, hacia el
margen profundo de Galicia, la cobertera sedimentaria se encuentra afectada por la deformacio´n
compresiva, pero no se observa un reflejo morfolo´gico claro de la misma y los escarpes que se
observan en superficie se relacionan con procesos erosivos y gravitacionales (Figuras 5.4 y 5.39).
5.2.2.3. Llanuras abisales
En la zona de trabajo se identifican las llanura abisales de Vizcaya, al norte, y de Iberia, al
oeste y suroeste (Figura 5.29). La frontera entre ambas esta´ marcada por la presencia de montes
submarinos de fa´brica ocea´nica (los montes submarinos de Corun˜a y Charcot).
Llanura abisal de Vizcaya
Hacia el norte en el a´rea de estudio se localiza la llanura abisal de Vizcaya. Presenta profun-
didades mı´nimas pro´ximas a los 4700 m al pie del talud, y ma´ximas pro´ximas a 5200 m, con una
profundidad media de 4900 m en el a´rea cartografiada (Figura 5.23). En el margen norte se ob-
serva un suave gradiente batime´trico hacia el oeste, con una pendiente media de 0,02º, mientras
que al noroeste de Galicia y ha norte del banco de Galicia, este gradiente vira a una direccio´n
oeste-suroeste y aumenta a 0,04º.
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Un rasgo geomorfolo´gico muy destacable en la llanura abisal de Vizcaya es la presencia de un
complejo sistema de canales abisales, que han sido descritos en detalle por Jane´ et al. (2011) [144].
Son el extremo distal de los sistemas turbid´ıticos Ce´ltico-Armoricano y Cap Ferret - Cap Breto´n
(p. ej., Bourillet et al., 2006; Ercilla et al., 2008; Go´mez-Ballesteros et al., 2014) [47, 106, 129].
Estos dos sistemas confluyen en el estrechamiento que se produce en la llanura abisal entre la zona
de las plataformas marginales al noroeste de Galicia y los Montes de Charcot. A partir de ah´ı y
hacia el oeste-suroeste, siguen un trazado relativamente sinuoso para converger finalmente en un
abrupto estrechamiento, denominado paso del Theta, que comunica la llanura abisal de Vizcaya
con la llanura abisal de Iberia a trave´s de los montes de Corun˜a (Laughton, 1960) [164] (Figura
5.40). Los canales abisales tienen una profundidad de incisio´n de hasta 15 m y una anchura ma´xima
de 20 m, y ocasionalmente desarrollan diques laterales. En general tienen cara´cter erosivo en su
curso por la llanura abisal de Vizcaya, y deposicional a partir del paso del Theta hacia la llanura
abisal de Iberia (Jane´ et al., 2011) [144].
Llanura abisal de Iberia
La llanura abisal de Iberia se extiende al oeste y suroeste en la zona de estudio con una
profundidad media de aproximadamente 5300 m (Figura 5.23). Al suroeste de la regio´n de bancos
submarinos comienza a una profundidad de 4900 m, y la pendiente media es inferior a 0,35º,
con amplias zonas de gradiente batime´trico medio nulo (Figura 5.26). Sobre esta llanura abisal se
localiza el monte ocea´nico 5100 (Figura 5.23), denominado as´ı por su batimetr´ıa mı´nima; es un
relieve de ma´s de 400 m, alargado en direccio´n norte-sur, en el que aflora la cresta de peridotitas
que limita la zona de exhumacio´n de manto litosfe´rico en su parte distal (p. ej., Whitmarsh et al.,
1993) [328].
Como se ha expuesto con anterioridad, la llanura abisal de Iberia (profundidad media de 5300
m) esta´ conectada con la de Vizcaya (profundidad media de 4900 m) a trave´s del paso del Theta
(Figuras 5.23 y 5.40). Este canal, desarrollado entre los montes de Corun˜a, tiene un relieve escarpa-
do de 175 m de altura relativa. Forma un valle estrecho en forma de ‘v’ en la zona de cabecera, que
ra´pidamente se ensancha y pasa a tener un fondo en forma de U. Su cabecera incide sobre la llanura
abisal de Vizcaya en forma de ‘v’, con los bordes ondulados por la superposicio´n de cicatrices de
deslizamiento en forma de anfiteatro. Las laderas en esta zona de cabecera son escalonadas, y en
el fondo se encuentran formas de erosio´n tipo pothole, con un relieve ma´ximo de 75 m. El paso
del Theta canaliza hacia la llanura abisal de Iberia los aportes sedimentarios procedentes de los
extremos distales de los sistemas turbid´ıticos Ce´ltico-Armoricano y Cap Ferret - Cap Breto´n (p.
ej., Bourillet et al., 2006; Ercilla et al., 2008; Go´mez-Ballesteros et al., 2014) [47, 106, 129]. Estos
aportes sedimentarios quedar´ıan depositados al llegar a la llanura abisal de Iberia, al sur de los
montes submarinos de Corun˜a.
Los aportes sedimentarios no pela´gicos que recibe la llanura abisal de Iberia son muy limitados
debido a la presencia de la regio´n de montes submarinos, que actu´an de barrera para los aportes
procedentes de la pen´ınsula Ibe´rica. Aparte de los sedimentos procedentes de la llanura abisal de
Vizcaya y que canaliza el paso del Theta, hacia el sur en la zona de estudio, alrededor de los 12º
O de longitud, se identifica otra zona de aporte sedimentario donde confluye la red de drenaje
que capta material detr´ıtico procedente de la regio´n de bancos submarinos. Aqu´ı llega material
transportado tanto desde el norte, como se observa en la regio´n cartografiada en detalle (Figura
5.29), como desde el sur y el este, como se intuye a partir de los modelos digitales de elevaciones
de menor resolucio´n (Figura 4.6).
Montes submarinos de Corun˜a y Charcot
En los fondos abisales cartografiados con detalle en este trabajo, se localizan dos regiones de
relieve relativamente escarpado y fa´brica ocea´nica, que son los denominados montes submarinos
de Corun˜a y de Charcot (Figura 5.23). Estos relieves forman parte del cinturo´n extensivo extinto
de la dorsal creta´cica que dio lugar a la apertura del golfo de Vizcaya (Williams, 1975) [331],
aunque en parte este relieve parece estar rejuvenecido por la actividad compresiva pirenaica (p.
ej., Emery y Uchupi, 1984; Medialdea et al., 2009) [103, 204]. Los montes de Charcot se localizan
sobre la llanura abisal de Vizcaya y esta´n constituidos por dos agrupaciones de crestas alargadas en
direccio´n E-O, separadas por un valle, de las cuales so´lo parte de la que se encuentra ma´s al sur ha
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Figura 5.40: Detalle de la zona del paso del Theta, que une la llanura abisal de Vizcaya con la llanura abisal de
Iberia a trave´s de los montes de Corun˜a. A) Modelo de sombras con iluminacio´n desde el noroeste. B) Interpretacio´n
geomorfolo´gica; la leyenda se muestra en la Figura 5.29. 1-4: Perfiles batime´tricos en la cabecera del paso del Theta,
su posicio´n se muestra en A.
sido cartografiada aqu´ı. Los montes de Corun˜a presentan dos alineaciones estructurales principales:
E-O, hacia la llanura abisal de Vizcaya, y NE-SO, hacia la llanura abisal de Iberia. Los montes de
Corun˜a presentan elevaciones relativas de hasta 1300 m respecto a las llanuras abisales pro´ximas,
mientras que en la rama sur de los montes de Charcot que se ha cartografiado, el relieve es ma´s
escarpado y supera los 2000 m de elevacio´n respecto a la llanura abisal de Vizcaya.
En los montes de Charcot se observa un relieve ma´s abrupto que en los montes de Corun˜a;
abundan ma´s los escarpes, y en ellos las pendientes son ma´s pronunciadas (Figura 5.26). Esto
favorece los feno´menos gravitaciones asociados a esta regio´n, en la que es posible identificar gran
cantidad de cicatrices de deslizamiento (Figura 5.29).
El extremo sureste de los montes de Corun˜a, con el banco de Finisterre, linda con el pie del
talud al noroeste de la regio´n de bancos submarinos, haciendo de barrera entre la llanura abisal de
Vizcaya y la llanura abisal de Iberia, y dejando como zona de comunicacio´n el estrecho paso del
Theta que se ha descrito antes (Figuras 5.39 y 5.40). En el perfil s´ısmico ERGAP B28 (Figura 5.3)
se puede apreciar co´mo la elevacio´n del banco de Finisterre esta´ relacionada con la reactivacio´n de
estructuras de fa´brica ocea´nica y la deformacio´n compresiva de la cobertera sedimentaria.
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5.2.3. Mapa morfotecto´nico
El ana´lisis conjunto de la geomorfolog´ıa de la zona de estudio y su relacio´n con estructuras
de origen tecto´nico en profundidad, permite la elaboracio´n de una cartograf´ıa morfotecto´nica del
margen continental (Figura 5.41). En el mapa geomorfolo´gico se han identificado varias familias
de lineamientos de origen estructural, con diversas orientaciones preferentes:
· NNO-SSE a N-S: Fallas normales del rift al oeste de Galicia. Bajo la compresio´n cenozoica en
direccio´n NO-SE, estas estructuras se reactivar´ıan como desgarres lateral-izquierdos. Durante
la reactivacio´n tambie´n tendr´ıan una cierta componente compresiva, como se ha descrito en
el entorno de la cresta de peridotitas ma´s al sur (Masson et al., 1994) [194].
· NE-SO a NNE-SSO: Fallas generadas probablemente durante las u´ltimas etapas del oro´geno
herc´ınico o durante el comienzo del ciclo alpino, reactivadas durante el rift creta´cico como
desgarres y fallas de transferencia en el margen oeste y como fallas normales, desgarres y
fallas de transferencia hacia el margen noroeste y al noroeste de la regio´n de bancos subma-
rinos. Estas estructuras fueron reactivadas e invertidas durante la compresio´n, dando lugar
tambie´n al plegamiento de la cobertera sedimentaria por la reactivacio´n de bloques de ba-
samento continental, incluso hasta la zona sur de la regio´n de bancos submarinos en el a´rea
cartografiada (descritos con anterioridad por Va´zquez et al., 2008) [312]. Al noroeste de Ga-
licia, varias estructuras de direccio´n NNE-SSO segmentan el margen y son reactivadas como
desgarres durante la inversio´n tecto´nica del margen, de manera similar a lo que ocurre en
la zona de transferencia de Santander en la parte oriental del golfo de Vizcaya (Roca et al.,
2011) [260], o en tierra en los desgarres de la falla de Pamplona en el Pirineo occidental y la
falla de Toulouse en el Pirineo central (Chevrot et al., 2014) [71].
· NO-SE: Fallas generadas probablemente durante las u´ltimas etapas del oro´geno herc´ınico o
durante el comienzo del ciclo alpino, reactivadas como desgarres lateral-derechos durante el
proceso de rift creta´cico y la compresio´n cenozoica.
· ENE-OSO a E-O: Parte de estas estructuras son fallas generadas probablemente durante
las u´ltimas etapas del oro´geno herc´ınico o durante el comienzo del ciclo alpino, reactivadas
como fallas normales durante la apertura del golfo de Vizcaya en el Creta´cico e invertidas
durante la compresio´n cenozoica. Otras tienen un origen ma´s reciente, en relacio´n con la
tecto´nica alpina, trata´ndose de estructuras compresivas que afectan a la corteza ocea´nica de
edad creta´cica.
La sismicidad que se observa en la zona de estudio (Figura 2.20) indica que gran parte del margen
continental se encuentra actualmente bajo un re´gimen de esfuerzos de desgarre, siendo de tipo
transpresivo hacia la mitad sur-sureste del a´rea de trabajo, y con componente transtensiva hacia
la mitad norte-noroeste (Figura 2.23). La actividad s´ısmica ma´s reciente se ha relacionado con
fallas direccionales y normal-direccionales, como indican los mecanismos focales calculados hasta
la actualidad (Figura2.20).
En general, se observa un cambio en las direcciones predominantes de las estructuras tecto´nicas
cartografiadas al sur y al norte de la latitud 42º 40’ N (Figura 5.42). Hacia el sur, se observa la
predominancia de las estructuras de direccio´n NNO-SSE a N-S, con una buena representacio´n de la
familia de estructuras de direccio´n NE-SO, y una representacio´n menor de las de direccio´n NO-SE
(Figura 5.42, A). Al norte de la latitud 42º 40’ N, predominan las estructuras de direccio´n NE-SO
a NNE-SSO, as´ı como las de direccio´n ENE-OSO a E-O, y tambie´n cobra ma´s protagonismo la
familia de estructuras de direccio´n NO-SE (Figura 5.42, B). Las estructuras de componente normal
relacionadas con la fase de rift al oeste de Galicia tienen como direccio´n predominante la N-S a
NNO-SSE al sur de la latitud 42º 40’ N. Al norte de esta latitud, presentan un giro hacia NO-
SE, como en el caso de las fallas normales que limitan el segmento norte de la cuenca interior de
Galicia con la regio´n de bancos submarinos y las plataformas marginales. Los desgarres NE-SO
que compartimentan el margen oeste tambie´n se observan ma´s norteados al norte de esa latitud.
En la regio´n de bancos submarinos, especialmente al este del banco de Galicia, la acumulacio´n
de material sedimentario es importante, y esta cobertera enmascara la estructura del basamento.
No obstante, la actividad tecto´nica durante el Cenozoico da como resultado la aparicio´n de suaves
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Figura 5.42: Diagrama de rosa representando las direcciones de las estructuras tecto´nicas cartografiadas en el
margen con criterios morfolo´gicos. A) Diagrama de rosa de las direcciones estructurales al sur de la latitud 42º 40’
N. B) Diagrama de rosa de las direcciones estructurales al norte de la latitutd 42º 40’ N. Diagramas realizados con
la aplicacio´n informa´tica de uso libre Stereo32 (Institut fu¨r Geologie, Mineralogie und Geophysik. Ruhr-Universtita¨t
Bochum)
pliegues anticlinales sobre bloques basculados que son reactivados, y tambie´n aparecen nuevas
estructuras fra´giles en la cobertera sedimentaria que tienen como reflejo morfolo´gico los furrows
estructurales descritos antes.
En el margen noroeste de Galicia, las estructuras que actuaron con componente normal durante
la fase de rift en el Creta´cico tienen orientacio´n NE-SO. Estas mismas estructuras fueron invertidas
durante el episodio compresivo posterior, dando lugar al levantamiento de pequen˜as subcuencas
de tipo graben o semigraben que constituyen las plataformas marginales que se observan en la
actualidad (Murillas et al., 1990) [221], donde la cobertera sedimentaria enmascara de nuevo la
expresio´n morfolo´gica de las estructuras del basamento. En esta zona, la incisio´n de la red de
drenaje, con can˜ones como los de Laxe, Corun˜a y Ferrol, acentu´a la expresio´n morfolo´gica de
desgarres en direccio´n NO-SE y ONO-ESE.
El cinturo´n compresivo asociado al margen norte de Iberia y que continu´a hasta el norte de la
regio´n de bancos submarinos en el margen oeste de Galicia, es generalmente estrecho (menos de 10
km de anchura media), salvo en zonas donde se identifican salientes, como ocurre: al noroeste de
la regio´n del bancos submarinos, en relacio´n con el banco de Finisterre; al noroeste de Galicia al
pie de la plataforma marginal de Castro; al norte de la plataforma marginal de Ortegal. Adema´s,
en general no se desarrolla un prisma de acrecio´n relacionado con este frente compresivo (Figura
5.39). En cambio, el basamento presenta estructuras compresivas de buzamiento elevado con un
salto vertical muy grande, pro´ximo a los 2 s (TWTT), que afectan tanto a basamento continental,
como a la cresta de peridotitas (cuando sigue presente en el margen) y a la corteza ocea´nica en la
zona de emersio´n continental (Figuras 5.1 - 5.3, 5.5 y 5.6).
Cap´ıtulo 6
Discusio´n
En este cap´ıtulo se desarrolla una discusio´n sobre el conjunto de resultados que se presentan en
el Cap´ıtulo 5. La primera seccio´n de esta discusio´n se centra en algunos aspectos de la metodolog´ıa
seguida en el ana´lisis de los datos gravime´tricos, mientras que el resto de las secciones giran entorno
al objetivo fundamental de este trabajo de investigacio´n, que es el conocimiento de la estructura
profunda del margen continental de Galicia y su relacio´n con la morfolog´ıa que se observa en el
lecho ocea´nico. Para lograr este objetivo principal, se abordara´n discusiones parciales sobre ciertos
aspectos de especial intere´s, y que permitira´n finalmente establecer una serie de conclusiones sobre
la geometr´ıa e implicaciones geodina´micas del margen gallego en el contexto general del Atla´ntico
Noreste.
6.1. Utilidad de la metodolog´ıa empleada en el ana´lisis de
la estructura profunda
6.1.1. Aplicacio´n de filtros a la malla de anomal´ıa de Bouguer
Durante el ana´lisis gravime´trico realizado, una herramienta esencial ha sido la separacio´n de
las anomal´ıas de ı´ndole regional, relacionadas con fuentes profundas, generalmente del manto li-
tosfe´rico o del contacto corteza-manto, de las anomal´ıas residuales, que se relacionan con fuentes
de la corteza. Para hacer esta separacio´n, se suelen aplicar fundamentalmente dos metodolog´ıas
diferentes:
1. Realizar un ca´lculo de la prolongacio´n anal´ıtica ascendente de la sen˜al gravime´trica. Esto
simula un alejamiento de la fuente que genera las anomal´ıas, de forma que se atenu´an las
de menor longitud de onda, generalmente relacionadas con fuentes superficiales, y se obtiene
una malla suavizada de anomal´ıa regional. Si a la malla de anomal´ıas original se le sustrae
la regional, se obtiene una malla de anomal´ıa residual que incluye todas las anomal´ıas rela-
cionadas con los cambios de densidad que se producen a una profundidad inferior o ligadas
a cuerpos de menor entidad (Figura 6.1, A y B).
2. Realizar el ca´lculo y ana´lisis del espectro radial 2D de frecuencias de la malla, e identificar
frecuencias de corte concretas para la eleccio´n y aplicacio´n de filtros digitales, tal como se ha
explicado en las Secciones 4.3.6 y 5.1.2.3. Al aplicar diferentes filtros de frecuencia se pueden
aislar grupos de anomal´ıas segu´n su longitud de onda, que se relacionan con contrastes
laterales de densidad en diferentes rangos de profundidades y/o taman˜os de los cuerpos.
Si se comparan los resultados obtenidos aplicando ambas metodolog´ıas en la malla de anomal´ıa de
Bouguer (Figura 6.1), se observa que, los resultados son parecidos sobre todo en lo que se refiere a
la anomal´ıa regional. Este parecido entre los resultados es mayor cuando se compara entre la malla
obtenida con una prolongacio´n anal´ıtica ascendente de 10 km (Figura 6.1, A) y la de longitud
de onda larga que resulta de la aplicacio´n de un filtro de paso bajo (λ > 150 km). En cambio, el
suavizado de la anomal´ıa regional que se obtiene con la prolongacio´n anal´ıtica ascendente de 20 km
(Figura 6.1, B) es mucho mayor. Al comparar los mapas de anomal´ıas residuales y el de anomal´ıa
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Figura 6.1: Comparacio´n de los mapas de anomal´ıa de Bouguer regional y residual que se obtienen mediante la
aplicacio´n de diferentes metodolog´ıas. A) Anomal´ıa de Bouguer regional (izquierda) obtenida mediante el ca´lculo de
la prolongacio´n anal´ıtica ascendente a 10 km de altura, y anomal´ıa de Bouguer residual (derecha) que resulta de la
restar esta malla residual a la original; B) Anomal´ıa de Bouguer regional (izquierda) obtenida mediante el ca´lculo
de la prolongacio´n anal´ıtica ascendente a 20 km de altura, y anomal´ıa de Bouguer residual (derecha) que resulta de
la restar esta malla residual a la original; C) Anomal´ıa de Bouguer regional (izquierda) que resulta de la aplicacio´n
de un filtro de paso bajo (λ > 150 km) para aislar las anomal´ıas de longitud de onda larga, y anomal´ıa de Bouguer
de longitud de onda media (derecha) obtenida mediante la aplicacio´n de un filtro de paso de banda (150 > λ > 33
km) que suprime las longitudes de onda largas (regionales) y las ma´s cortas (fuentes ma´s superficiales y ruido).
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de Bouguer de longitud de onda media (150 > λ > 33 km), se observa la influencia que tienen las
anomal´ıas de menor longitud de onda (λ > 33 km) en los mapas residuales (Figura 6.1, derecha),
da´ndoles un aspecto sensiblemente ma´s ‘ruidoso’ que en el mapa de longitud de onda media.
6.1.2. Ana´lisis de los mapas gravime´tricos de longitud de onda larga
(λ > 150 km)
La malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga (regional) obtenida mediante
el filtrado presenta una morfolog´ıa muy aproximada a la que se observa en el mapa global de
elevacio´n de la Moho calculado recientemente en el a´mbito del proyecto GEMMA (Reguzzioni y
Sampietro, 2015) [249] (Figura 6.2, A y B). Para el ca´lculo de esta malla de profundidad de la
Moho se han usado tanto datos gravime´tricos del sate´lite GOCE, como la informacio´n procedente
de perfiles s´ısmicos profundos, cuando esta´n disponibles, que sirve para la calibracio´n del modelo
final (Reguzzioni y Sampietro, 2015) [249].
Se ha calculado un mapa de elevacio´n de la Moho a partir de los modelos gravime´tricos realizados
en esta investigacio´n (Seccio´n 5.1.4) e incluyendo otro ma´s de direccio´n E-O localizado hacia el sur
en la zona de estudio, realizado por Sa´nchez de la Muela (2014) [284]. El mapa de elevacio´n de la
Moho obtenido por este me´todo (Figura 6.2, C) tiene una cobertura restringida por la localizacio´n
de los modelos, y hay efectos de borde debido a la heterogeneidad en la distribucio´n de los puntos
de muestreo con que se ha realizado el interpolado. A pesar de estas limitaciones, muestra un nivel
de detalle mayor que el modelos del proyecto GEMMA (Figura 6.2, B) y una mejor correlacio´n con
las anomal´ıas gravime´tricas que se observan en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de
onda larga (λ > 150 km) (Figura 6.2, A). Un ejemplo de la buena correlacio´n entre ambos mapas
se encuentra en la mitad norte de la cuenca Interior de Galicia, donde se identifica una mayor
elevacio´n relativa de la Moho que se relaciona directamente con el eje de anomal´ıa de Bouguer
positiva de longitud de onda larga que sigue la misma orientacio´n (indicados como 1 en la Figura
6.2, A y C) y que no se observa tan bien en el mapa del proyecto GEMMA (Figura 6.2, B). Otra
zona a destacar se localiza al pie de las plataformas marginales al noroeste de Galicia, donde se
correlacionan un mı´nimo gravime´trico y una elevacio´n menor de la Moho (indicados como 2 en la
Figura 6.2, A y C) que no se identifica en cambio en el mapa del proyecto GEMMA (Figura 6.2,
B). Que la morfolog´ıa que se observa en la malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga
sea tan similar a la de la elevacio´n de la Moho, corrobora que la metodolog´ıa de filtrado empleada
para aislar las anomal´ıas relacionadas con la geometr´ıa de la Moho ha sido adecuada.
6.1.3. Ana´lisis de los mapas gravime´tricos de longitud de onda media
(150 km > λ > 33 km) y corta (33 km > λ > 8 km)
Las anomal´ıas gravime´tricas de longitud de onda corta se encuentran relacionadas con fuentes
de dimensiones ma´s reducidas y que se localizan a menor profundidad. Aunque no son el principal
objetivo de este trabajo, algunas de estas anomal´ıas s´ı son muy relevantes para el propo´sito de este
estudio por tener relacio´n directa con estructuras tecto´nicas de primer orden. As´ı, la separacio´n
de los diferentes grupos de anomal´ıas, tanto de longitud de onda media (150 km > λ > 33 km)
como de longitud de onda corta (33 km > λ > 8 km), ha permitido identificar rasgos que queda-
ban parcialmente enmascarados por las anomal´ıas de mayor longitud de onda, entre los que cabe
destacar:
· La zona de hiperextensio´n de la corteza continental y exhumacio´n del manto litosfe´rico. E´sta
se identifica en el mapa de anomal´ıa de Bouguer sin filtrar como una banda de gradiente
gravime´trico pronunciado (G1, G2, G4 en la Figura 5.9). Una vez eliminada la componente
regional, se identifica con mucha claridad la anomal´ıa de longitud de onda media que se asocia
con la presencia del basamento ano´malamente denso y delgado que caracteriza esta zona de
transicio´n entre la corteza continental y la ocea´nica (M3-M6 y M10, Figura 5.13). Por debajo
de este basamento delgado la Moho asciende hasta menos de 10 km de profundidad en una
banda relativamente estrecha (Figuras 2.18, 2.34, ver modelos gravime´tricos W-E 1 y W-E 2
y ERGAP B26 en la Figura 5.20.
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Figura 6.2 (pa´gina siguiente)
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· El frente compresivo al noroeste y norte de la regio´n de bancos submarinos y al noroeste
de Galicia. Este frente compresivo incluye cabalgamientos que afectan a la corteza ocea´nica,
y localmente al cuerpo de manto serpentinizado, al oeste y noroeste de la regio´n de bancos
submarinos, que generan una serie de anomal´ıas de Bouguer positivas de longitud de onda
media (M1, M2, M9 en la Figura 5.13) a corta (M1 - M3 en la Figura 5.15). Estas anomal´ıas
positivas asociadas al frente compresivo van acompan˜adas hacia el norte de sendos mı´nimos
gravime´tricos, tambie´n de longitud de onda corta (m1 - m3 en la Figura 5.15), relacionadas
con la presencia de estrechas cuencas tipo foredeep.
· La zona donde la corteza continental se encuentra adelgazada en la cuenca Interior de Galicia.
En el mapa de anomal´ıa de Bouguer se observaban varios ejes de ma´ximo relativo (M1-M3,
Figura 5.9) que resultan mucho ma´s pronunciados en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de
longitud de onda media. Esto permite identificar la zona pro´xima al eje de la cuenca donde se
superponen los efectos del mayor adelgazamiento y del ascenso del manto, que se eleva hasta
profundidades inferiores a 18 km (Figura 2.17, ver modelos gravime´tricos W-E 1 y W-E 2 en
la Figura 5.20).
· La presencia de depocentros sedimentarios asociados a las plataformas marginales localizadas
al noroeste de Galicia. El mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media muestra
un marcado mı´nimo gravime´trico localizado sobre las mismas (m3, Figura 5.13), que se ha
relacionado con estas cuencas tipo graben invertidas durante la fase de tecto´nica compresiva
del Cenozoico (Murillas et al., 1990) [221] (ver modelos gravime´tricos PM2, N e IAM-12 en
la Figura 5.22).
· Los depocentros localizados en el margen noroeste y norte (Grimaud et al., 1982) [132], al
pie del frente compresivo, y que se han relacionado con sendos mı´nimos gravime´tricos (m5 y
m6, Figura 5.13). El mı´nimo relativo m5 es claramente identificable en el mapa de anomal´ıa
de Bouguer (en la confluencia entre los ejes de mı´nimos relativos m2 y m3, Figura 5.9). En
cambio, el mı´nimo relativo m6, queda enmascarado en el mapa original, pero se identifica
muy bien en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media (m6, Figura 5.13).
· El mı´nimo gravime´trico m7 en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media
(Figuras 5.13 y 5.14), localizado en la llanura abisal de Iberia al sur de los montes submarinos
de Corun˜a. Este mı´nimo relativo tiene una componente regional (se identifica tambie´n un
ligero mı´nimo en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga, Figura 5.12) que
probablemente se relacione con una deformacio´n suave de la corteza ocea´nica. Su localizacio´n
al pie de los montes de Corun˜a, en la zona de conexio´n entre el paso del Theta y la llanura
abisal de Iberia, hace pensar que este mı´nimo relativo puede estar relacionado tambie´n con
una importante acumulacio´n de sedimento. Los sistemas turbid´ıticos Ce´ltico-Armoricano y
de Cap Ferret - Cap Breto´n confluyen en el paso del Theta y son canalizados a trave´s de los
montes submarinos de Corun˜a (Jane´ et al., 2011) [144]; al llegar a la llanura abisal de Iberia,
el flujo turbid´ıtico deja de estar confinado y pierde capacidad de transporte, depositando
aqu´ı los sedimentos procedentes de la llanura abisal de Vizcaya. Este proceso produce un
depocentro sedimentario, con un mı´nimo gravime´trico asociado, y que puede ser considerado
como el extremo distal de estos sistemas turbid´ıticos.
· La cuenca de Oporto, localizada en la plataforma continental en el margen oeste de Iberia
(Figura 2.16), tambie´n se relaciona con un mı´nimo gravime´trico que no se identificaba a
Figura 6.2: Comparacio´n entre el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda larga (λ > 150 km) (A),
el mapa de elevacio´n de la Moho, calculado en el a´mbito del proyecto GEMMA usando los datos gravime´tricos del
sate´lite GOCE (B), y el el mapa de elevacio´n de la Moho, calculada a partir de los modelos gravime´tricos realizados
(C). En los tres casos las mallas se representan codificadas en color sobre el modelo de sombras realizado a partir
del digital del elevaciones, iluminado desde el noroeste. Para mejorar el muestreo y reducir en cierta medida los
efectos de borde, para el ca´lculo de la malla de elevacio´n de la Moho realizado a partir de los modelos gravime´tricos
se ha considerado, adema´s de los realizados en este trabajo, un modelo gravime´trico de direccio´n aproximadamente
E-O realizado por Sa´nchez de la Muela (2014) [284], localizado hacia el sur en nuestra zona de estudio.
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primera vista en el mapa de anomal´ıa de Bouguer original y que se delinea con claridad en el
mapa de longitud de onda media (m4, Figura 5.13). Dada su reducida extensio´n transversal,
se identifica tambie´n en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda corta (m6,
Figura 5.15).
6.1.4. Aplicacio´n del me´todo de deconvolucio´n de Euler
El me´todo de deconvolucio´n de Euler se ha mostrado u´til para la localizacio´n de algunos l´ımites
entre los principales dominios litosfe´ricos del margen. La aplicacio´n de esta metodolog´ıa sobre la
malla de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda media complementa bien los resultados ob-
tenidos sobre la malla de anomal´ıa de Bouguer original, habiendo cierta continuidad entre unos
resultado y otros. Sin embargo, la utilidad de este me´todo es relativa, ya que los racimos de solucio-
nes pierden en ocasiones continuidad a lo largo de un mismo l´ımite. Por este motivo, consideramos
que, a la hora de cartografiar las estructuras y los l´ımites entre los dominios del margen conti-
nental, el me´todo de deconvolucio´n de Euler es una herramienta que necesariamente se tiene que
complementar con otras, como son el ana´lisis espectral y el filtrado digital en 2D, que permiten
separar las anomal´ıas regionales y locales.
Adema´s, los datos de profundidad del techo de la fuente que ofrecen las soluciones obtenidas
parecen ser poco consistentes, y no hay coherencia suficiente como para poder indicar la polaridad
de una estructura determinada, marcada por una agrupacio´n de soluciones.
6.1.5. Construccio´n de modelos gravime´tricos
Los modelos gravime´tricos en 2+3/4D se construyen generalmente con constricciones dadas
por perfiles s´ısmicos, adema´s de otros datos geof´ısicos y geolo´gicos de los que se disponga. En el
caso de varios de los modelos realizados durante esta investigacio´n, los datos geof´ısicos y geolo´gicos
disponibles para la aproximacio´n han sido escasos, especialmente en el caso de perfiles s´ısmicos o
sondeos. Esto es lo que ocurre en varios de los modelos de menor extensio´n trazados transversal-
mente al frente compresivo del margen continental al norte de la regio´n de bancos submarinos, en
la zona de transicio´n entre la cuenca Interior de Galicia y la llanura abisal de Vizcaya, y a trave´s
de las plataformas marginales que se localizan frente a la costa noroeste de Galicia (Seccio´n 5.1.4).
6.1.5.1. Ana´lisis de la estructura general
El hecho de no disponer de datos s´ısmicos y/o geolo´gicos profundos que constrin˜an el modelo
complica mucho su disen˜o, ya que hay infinitas soluciones posibles que se aproximen bien a la
curva de anomal´ıa gravime´trica observada, y que pueden no coincidir con la realidad. Sin embargo,
teniendo en cuenta cierta informacio´n ba´sica como es la profundidad aproximada de la Moho
(proyecto GEMMA, Reguzzioni y Sampietro, 2015) [249], las observaciones realizadas en otras
zonas pro´ximas del margen y el conocimiento de la informacio´n previa disponible, resulta posible
hacer una buena aproximacio´n al modelado de estructuras de primer orden a nivel cortical y que
suponen un contraste lateral de densidades importante.
En varios modelos realizados a trave´s de la zona de transicio´n entre la corteza continental y la
ocea´nica, desde el extremo norte de la cuenca Interior de Galicia hasta el norte de Galicia, ha sido
posible modelar de forma bastante aproximada la localizacio´n de este l´ımite entre los dos tipos de
corteza. En la Figura 6.3 se sintetiza el me´todo de ajuste de estos modelos gravime´tricos. Para ello,
se ha tomando como punto de partida la profundidad de la Moho, cuya variacio´n a lo largo del
perfil ajusta parcialmente la anomal´ıa gravime´trica modelada con la observada (Figura 6.3, A); a
continuacio´n se ha modelado la mencionada transicio´n pro´xima al pie del talud continental, que
es donde cabr´ıa esperar que ocurriese (Figura 6.3, B), y se ha ido desplazando hasta conseguir un
ajuste ma´s adecuado de la respuesta gravime´trica del modelo (Figura 6.3, C); finalmente, se ha
introducido un estilo estructural compresivo y se han ajustado las variaciones de menor longitud de
onda modelando los niveles ma´s superficiales, de acuerdo con el conocimiento geolo´gico previo de
la zona, hasta obtener un ajuste ma´s aproximado entre el perfil gravime´trico real y el de respuesta
del modelo (Figura 6.3, C).
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Figura 6.3: Ejemplo de la respuesta gravime´trica en el proceso de construccio´n de un modelo transversal al margen
noroeste de Galicia, considerando diferentes posibilidades en la transicio´n entre corteza continental y ocea´nica. A)
Respuesta gravime´trica de la morfolog´ıa de la Moho, considerando una corteza homoge´nea. La profundidad de la
Moho es pro´xima a la obtenida en el modelo publicado a partir del proyecto GEMMA (Reguzzioni y Sampietro, 2015
[249]), y concuerda con la del modelo s´ısmico y gravime´trico pro´ximo IAM-12 (A´lvarez-Marro´n et al., 1996 [6]). B)
Modelo gravime´trico considerando la misma estructura que en A pero diferenciando cortezas continental y ocea´nica
(superiores e inferiores), con una transicio´n entre ambos tipos de corteza vertical y localizada bajo el pie del talud.
C) Modelo gravime´trico similar al mostrado en B pero trasladando el l´ımite entre corteza continental y ocea´nica
aproximadamente a la zona de transicio´n entre el talud inferior y el talud superior. D) Modelo gravime´trico final, que
introduce una estructura compresiva para generar el engrosamiento y levantamiento de la corteza ocea´nica. En B-D
se muestra, con trazo rojo discontinuo, la curva de error (en mGal) observada en el modelo anterior, sucesivamente,
a modo de referencia para observar la evolucio´n en el ajuste del modelo final.
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6.1.5.2. Ana´lisis de la naturaleza del basamento s´ısmico
En ocasiones, a pesar de tener informacio´n s´ısmica de reflexio´n para ajustar la estructura del
techo del basamento y del relleno sedimentario, pueden surgir dudas sobre la naturaleza de los
bloques de basamento en la zona de transicio´n si no se dispone de las velocidades s´ısmicas que
proporciona la s´ısmica de refraccio´n. En estos casos, manteniendo la estructura definida por la
s´ısmica, se puede variar las densidades del basamento para comprobar que´ respuesta gravime´trica
es la ma´s aproximada a la real. En varios perfiles gravime´tricos realizados transversales al talud
inferior compresivo al noroeste del banco de Galicia, y en ocasiones cruzando el margen profundo
de Galicia, ha sido necesario introducir un cuerpo ano´malo con afinidad de manto continental ex-
humado como el identificado ma´s al sur en varios estudios anteriores (p. ej., Chian et al., 1999) [75].
La densidad de la parte superior de este basamento ano´malo es menor que la de la corteza ocea´nica
superior observada ma´s al oeste, y la densidad en la parte inferior es mayor que la de la corteza
ocea´nica inferior normal o que la que corresponder´ıa a una estructura de corteza continental in-
tru´ıda (Figura 5.20). El modelo gravime´trico realizado sobre la linea s´ısmica ERGAP B26, ha sido
construido teniendo en cuenta la informacio´n s´ısmica sobre la estructura del techo del basamento y
el relleno sedimentario. Este modelo, donde tenemos adema´s control sobre la presencia de peridoti-
tas, cartografiada por otros autores (Mauffret y Montadert, 1978; Boillot et al., 1978, 1988; Beslier
et al., 1990, 1993) [200, 45, 34, 38, 46, 26, 22], nos sirve para calibrar la respuesta gravime´trica que
tendr´ıan modelos alternativos conservando la misma estructura pero dando diferentes densidades
al basamento en la zona de transicio´n entre la corteza continental y la ocea´nica (Figura 6.4). Los
resultados muestran la necesidad de introducir un cuerpo con afinidad de manto exhumado por
debajo de la corteza continental hiperextendida, y que asciende en la zona de emersio´n continental
(Figura 6.4, D), donde se han muestreado peridotitas serpentinizadas. Los modelos alternativos
(Figura 6.4, A-C) alteran la sen˜al gravime´trica haciendo muy dif´ıcil el ajuste del modelo final sin
modificar enormemente la arquitectura observada en la linea s´ısmica coincidente y la profundidad
de la Moho modelada en trabajos previos (Dı´az y Gallart, 2009; Reguzzioni y Sampietro, 2015)
[85, 249].
6.2. Origen estructural de la complejidad fisiogra´fica en el
margen continental de Galicia
6.2.1. Cartograf´ıa estructural del margen continental de Galicia
El ana´lisis morfolo´gico realizado sobre la batimetr´ıa de alta resolucio´n ofrece un esquema es-
tructural detallado, que ha podido ser completado con el ana´lisis de la estructura en profundidad.
De este modo, la combinacio´n de todas las metodolog´ıas aplicadas ha permitido completar una
cartograf´ıa estructural de detalle sin precedentes en la zona de estudio, que se muestra en la Figura
6.5. El estudio de la estructura profunda (a trave´s de datos s´ısmicos y gravime´tricos) en ocasiones
sirve de apoyo a las observaciones superficiales y, en otros casos, aporta informacio´n sobre estruc-
turas que no tienen un reflejo morfolo´gico aparente, como es el caso de los pliegues de la corteza
ocea´nica cartografiados en las llanuras abisales.
6.2.1.1. Ana´lisis de la fracturacio´n
La cartograf´ıa de estructuras tecto´nicas con criterios exclusivamente geolo´gicos y geof´ısicos,
pero sin un reflejo morfolo´gico evidente, aumenta considerablemente el nu´mero de estructuras
consideradas, que pasan de ser 641 a ser 737 (Figuras 5.41 y 6.5). Adema´s, en el ana´lisis de
las direcciones estructurales predominantes se observa que hay variaciones en la relevancia de
algunas familias estructurales (Figura 6.6). As´ı, al considerar las estructuras cartografiadas sin
reflejo morfolo´gico en el sector sur (Figura 6.6, abajo), se observa co´mo la familia principal NNO-
SSE se nortea un poco ma´s. Por otro lado, la familia secundaria de direccio´n NE-SO pierde algo de
protagonismo frente a la familia secundaria de componente NO-SE. Esta u´ltima, au´n siendo menos
importante, se identifica con mayor definicio´n que si so´lo se consideran las estructuras con reflejo
morfolo´gico. En el sector norte (Figura 6.6, abajo), las principales familias sin reflejo morfolo´gico
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Figura 6.4: Modelos gravime´tricos coincidentes con el perfil s´ısmico ERGAP B26, construidos considerando ba-
samentos de diferentes afinidades. En los modelos se ha conservado la arquitectura del techo del basamento y la
cobertera sedimentaria que se observa en el perfil s´ısmico ERGAP B26, mientras que la profundidad de la Moho se
ha situado de forma aproximada usando el modelo publicado a partir del proyecto GEMMA (Reguzzioni y Sampie-
tro, 2015 [249]). A) Modelo gravime´trico considerando una corteza de afinidad continental hasta la llanura abisal.
B) Modelo gravime´trico considerando un engrosamiento de la corteza ocea´nica en la zona de emersio´n continental
(pie del talud inferior compresivo) a trave´s de estructuras compresivas. C) Modelo gravime´trico considerando un
engrosamiento de la corteza ocea´nica similar al empleado en B, y adema´s un cuerpo ano´malo de alta densidad ado-
sado a la base de la corteza continental superior, involucrado en la deformacio´n compresiva. D) Modelo gravime´trico
considerando la presencia de un cuerpo de peridotitas serpentinizadas (manto alterado) en la transicio´n entre la
corteza continental y la corteza ocea´nica.
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Figura 6.6: Comparativa de los diagramas de rosa representando, por una parte, las direcciones de las estructuras
tecto´nicas cartografiadas que tienen un reflejo morfolo´gico (con criterios morfolo´gicos, geolo´gicos y geof´ısicos, a
la izquierda) y, por otra, incluyendo adema´s las que no tienen un reflejo morfolo´gico (con criterios geolo´gicos y
geof´ısicos, a la derecha), tanto al sur (abajo) como al norte (arriba) de la latitud 42º 40’ N. Diagramas realizados con
la aplicacio´n informa´tica de uso libre Stereo32 (Institut fu¨r Geologie, Mineralogie und Geophysik. Ruhr-Universtita¨t
Bochum).
son la NE-SO a NNE-SSO, las OSO-ENE, que aumentan su presencia, y en menor medida las
NO-SE.
El aumento de la complejidad estructural al norte la latitud 42º 40’ N, especialmente en el
extremo noroeste, y fundamentalmente al norte de los 43º 20’ N en la parte proximal, es debido a
dos factores principales:
· La proximidad al punto triple de dorsal ocea´nica que genero´ la apertura del Oce´ano Atla´ntico
y el golfo de Vizcaya: Al sur del banco de Galicia la direccio´n predominante en las estructuras
normales del rift es N-S a NNO-SSE, mientras que al norte de los 42º 40’ N estas estructuras
rotan, dando un aspecto escalonado a la transicio´n del margen continental del oeste al norte.
As´ı, las estructuras principales tienen una componente de direccio´n predominante NE-SO al
oeste y el noroeste del banco de Galicia, que pasa a E-O al norte de la regio´n de bancos
submarinos (este cambio de direccio´n predominante se observa tambie´n en la fa´brica de los
montes submarinos de Corun˜a). Finalmente, la orientacio´n principal se dispone NE-SO al
noroeste de Galicia (plataformas marginales) y gira a E-O desde los 9º O hacia el este a lo
largo del margen septentrional de Iberia.
· La reactivacio´n e inversio´n de algunas estructuras previas y la creacio´n de otras nuevas estruc-
turas compresivas bajo la accio´n del campo de esfuerzos cenozoico: La tecto´nica compresiva
actu´a rejuveneciendo el relieve del fondo marino al levantar bloques de basamento, tanto
continental como ocea´nico, en las proximidades del l´ımite entre la litosfera continental y
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la ocea´nica. Las relaciones de corte entre las estructuras que actu´an durante la compresio´n
cenozoica son diversas, pero parece que los desgarres de direccio´n ONO-ESE cortan a las
dema´s estructuras, lo cual hace interpretar que su actividad es la ma´s reciente (ver estructu-
ras indicadas como A en la Figura 6.5). Estas fallas ONO-ESE tienen que ver con el re´gimen
compresivo fundamentalmente Oligoceno, donde actuar´ıan como desgarres laterales derechos.
Sin embargo, para los tiempos post-Mioceno superior (campo de esfuerzos actual) actu´an co-
mo fallas normales y/o normal-direccionales, debido a la menor magnitud de la compresio´n.
Esto se traduce en un cambio de re´gimen de esfuerzos, de compresivo a desgarre-extensio´n
uniaxial (De Vicente et al., 2008; Olaiz et al., 2009) [90, 225] (Figura 2.23).
El uso combinado de diferentes te´cnicas de prospeccio´n resulta fundamental en algunos casos para
poder determinar el origen de algunas morfolog´ıas que se observan en superficie. Tal es el caso de
las estructuras topo furrow identificadas en la regio´n de bancos submarinos al este del banco de
Galicia (Seccio´n 5.2.2.2, Figura 5.37), y que han sido descritos como ondulaciones estructurales con
anterioridad (Ercilla et al., 2011) [107]. Estos rasgos se encuentran a unas profundidades de entre
1500 y 3000 m, justo por debajo de la base de la masa de agua del Mediterra´neo (Mediterranean
Outflow Water, MOW) que circula hacia el norte (Pingree y Le Cann, 1990; Iorga y Lozier, 1999)
[239, 142]. Tambie´n se encuentran en la zona de influencia de la corriente de agua del Mar de
Labrador (Labrador Sea Water, LSW), que circula hacia el sur con su nu´cleo a unos 1800 m de
profundidad (Van Aken, 2002) [306]. Igualmente, la corriente de agua profunda del Atla´ntico Norte
(North Atlantic Deep Water, NADW) incide localmente en ellos al desplazarse hacia el norte, con
su nu´cleo a una profundidad de entre 2500 m y 3000 m (Saunders, 1986) [268]. La accio´n de de
estas corrientes de contorno tiene un control importante en el modelado del fondo ocea´nico en el
margen continental de Galicia (Ercilla et al., 2011; Herna´ndez-Molina et al., 2011) [107, 136]. Sin
embargo, un ana´lisis ma´s detallado demuestra que hay una serie de factores que permiten deducir
que existe un control tecto´nico en su desarrollo:
· A pesar de su aspecto ligeramente ondulado en planta, presentan orientaciones preferentes
acordes con las principales direcciones estructurales (NNO-SSE, NO-SE, NE-SO).
· En seccio´n, se observa que los reflectores correspondientes con los niveles sedimentarios ma´s
recientes tienen un aspecto ondulado que se adapta a la morfolog´ıa previa, sin una aparente
truncacio´n de los mismos, y por debajo de estos primeros reflectores se observa una intensa
fracturacio´n subvertical que genera las irregularidades en superficie que cubre la sedimenta-
cio´n reciente.
Va´zquez et al. (2009) [312] relacionaron esta deformacio´n superficial con un ascenso diap´ırico de la
unidad sismoestratigra´fica 3 (Cuadro 2.3), mientras que Ribeiro (2011) [258] relaciono´ esta fractu-
racio´n subvertical con la presencia por debajo de un bloque de basamento relativamente elevado,
reactivado durante la compresio´n cenozoica. Esta reactivacio´n por los esfuerzos compresivos del
Cenozoico dar´ıa lugar a un ligero ascenso relativo del bloque de basamento y el plegamiento y
fracturacio´n de la columna sedimentaria por encima. Aunque la fracturacio´n reciente se encuentra
desacoplada de las fallas previas (Ribeiro, 2011) [258], s´ı parece tener una clara relacio´n con su
reactivacio´n durante el Cenozoico.
El ana´lisis gravime´trico muestra adema´s, hacia el noreste en la zona donde se localizan estos
furrows estructurales, un gradiente importante de anomal´ıa de Bouguer de direccio´n NO-SE (Fi-
guras 5.9 y 5.10), que queda resaltado en el mapa de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda
media (Figuras 5.13 y 5.14). Tambie´n da una agrupacio´n de soluciones de Euler sobre esa zona y
alargada en la misma direccio´n (Figura 5.19). Estos datos sugieren que los furrows estructurales
pueden estar tambie´n relacionados con la reactivacio´n durante el Cenozoico de una estructura o
conjunto de estructuras de primer orden de direccio´n NO-SE (C en la Figura 6.5).
6.2.2. La elevacio´n relativa de la regio´n de bancos submarinos y de las
plataformas marginales al noroeste de Galicia
Los datos analizados y los resultados obtenidos confirman que la estructura general consiste
en una serie de bloques de basamento limitados por fallas normales, generados durante el episodio
extensivo de creacio´n del rift. Esta estructura de graben y semigraben fue sometida a una inversio´n
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parcial y heteroge´nea durante la compresio´n cenozoica. No disponemos de informacio´n suficiente
para cuantificar posibles subsidencias post-rift de estas estructuras (Montadert et al., 1974, Boillot
et al., 1979, Boillot y Malod, 1988) [209, 29, 40], pero lo que s´ı es evidente es que, especialmente
hacia el noroeste y norte de esta regio´n, los esfuerzos compresivos durante el Cenozoico han gene-
rado la reactivacio´n e inversio´n tecto´nica de las estructuras previas, as´ı como nuevas estructuras
compresivas, como ya ha sido propuesto por otros autores previamente (p. ej., Boillot y Capdevila,
1977, Boillot et al., 1979, Grimaud et al., 1982; Va´zquez et al., 2008) [33, 29, 132, 312]. Esta defor-
macio´n compresiva acentu´a de forma muy significativa el relieve original a trave´s de fallas inversas
con saltos verticales que llegan a superar 1 s en TWTT.
Hacia el norte de la regio´n de bancos submarinos, destaca la ausencia de una zona de hiper-
extensio´n y exhumacio´n de manto litosfe´rico, que en cambio s´ı se ha identificado en el margen
Armoricano. En el margen continental Gallego, aunque debio´ generarse igualmente una zona de
hiperextensio´n y exhumacio´n de manto durante el proceso de rift creta´cico, parece haber desapa-
recido debido a la deformacio´n compresiva posterior (Tugend et al., 2014, 2015) [305, 304]. Si para
que se produzca la exhumacio´n de manto litosfe´rico, toda la corteza continental debe entrar en
re´gimen fra´gil (Moho a una profundidad de 10 km o menor), y dado que se ha modelado la Moho
hasta a 12 km de profundidad en las proximidades del frente compresivo al norte del a´rea de bancos
submarinos, esto implica al menos una profundizacio´n de 2 km de la ra´ız cortical asociada con esta
regio´n durante la deformacio´n compresiva cenozoica. Ma´s hacia el sur y el sureste en la regio´n de
bancos submarinos, las evidencias de deformacio´n compresiva y de realce del relieve son difusas,
dando lugar a desniveles que llegan a superar escasamente el centenar de metros; entre ellas desta-
can los pliegues anticlinales cartografiados al sureste del banco de Galicia (Figura 6.5), generados
por la adaptacio´n de la cobertera sedimentaria a la reactivacio´n de los bloques del basamento, y
los furrows estructurales asociados con la fracturacio´n subvertical reciente.
En cuanto al relieve de las plataformas marginales localizadas al noroeste de Galicia, Murillas
et al. (1990) lo achacan a la reactivacio´n, durante la compresio´n alpina, de cuencas tipo graben
originadas igualmente durante el proceso de rift. El ana´lisis gravime´trico realizado en esta inves-
tigacio´n tambie´n da soporte a esta hipo´tesis, ya que sobre estas plataformas marginales se han
identificado varios mı´nimos gravime´tricos de longitud de onda media relacionados con la presencia
de los depocentros sedimentarios (Figuras 5.13 y 5.14). Estos depocentros han sido modelados
tambie´n para optimizar el ajuste de los modelos gravime´tricos transversales (Figuras 5.21 y 5.22).
No hay una cuantificacio´n previa de la magnitud del levantamiento cenozoico en esta parte del
margen continental de Iberia pero, siguiendo el razonamiento anterior en lo referido a la zona de
exhumacio´n del manto, a partir del modelado gravime´trico podemos inferir al menos una profun-
dizacio´n de la Moho de hasta 5 km. Esta profundizacio´n de la Moho es mayor que la observada
en el frente compresivo al norte de la regio´n de bancos submarinos, por lo que el levantamiento
relativo en la zona de las plataformas marginales deber´ıa ser de una magnitud incluso mayor que
la que se observa en el frente compresivo.
6.2.3. Transicio´n del margen oeste al margen norte de Galicia
La proximidad al punto triple que dio origen a la apertura simulta´nea de la cuenca ocea´nica en
el Atla´ntico y el golfo de Vizcaya, genera en el margen una compleja interferencia de estructuras
que condiciona posteriormente la deformacio´n alpina en esta parte del margen continental. Esta
transicio´n estructural no ha sido analizada en detalle con anterioridad.
En el margen oeste de Galicia se observa la predominancia de estructuras normales NNO-SSE
relacionadas con el proceso de rift mesozoico (Figura 6.6, abajo). Hacia el noroeste de la regio´n de
bancos submarinos, en las proximidades del punto triple que se debio´ localizar aqu´ı inicialmente,
la fa´brica estructural extensiva gira hacia una direccio´n NE-SO, pasando a tener direccio´n E-O
en el norte de la regio´n de bancos submarinos. Estas orientaciones predominantes de la fa´brica
extensiva se observan tambie´n en las estructuras cartografiadas en los relieves ocea´nicos de los
montes de Corun˜a y de Charcot (Figura 6.5). Al este del extremo norte de la cuenca Interior de
Galicia, se observa un nuevo cambio de direccio´n en las estructuras normales que dieron origen al
margen continental al noroeste de Galicia, que pasan a tener una componente principal NE-SO.
Este cambio de direccio´n parece estar condicionado por la presencia de una estructura de direccio´n
NNE-SSO (A en la Figura 6.5), que debio´ actuar como una falla de transferencia durante el proceso
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de rift, segmentando el margen. Ma´s al noreste, se identifica un nuevo cambio de direccio´n en las
estructuras principales del rift, que pasan a tener una componente fundamentalmente E-O. Este
u´ltimo cambio de direccio´n parece estar relacionado con la presencia de otra estructura de desgarre
lateral-izquierdo, de direccio´n NNE-SSO (B en la Figura 6.5), similar a la anterior, y que da paso
al siguiente segmento del margen de rift, al norte de Galicia, con estructuras similares a las que
se observan en el resto del margen norte de Iberia (Gallastegui, 2000; Pedreira, 2004; Roca et al.,
2011) [125, 228, 260].
Las estructuras de NNE-SSO descritas en el margen noroeste de Galicia tienen poca expresio´n
morfolo´gica, debido probablemente a que este tipo de estructuras no generan un gran salto vertical
y a que la presencia de una cobertera sedimentaria relativamente potente puede obliterar su reflejo
morfolo´gico cuando se trata de estructuras con poca actividad reciente. Tampoco se observa un
reflejo claro de estas estructuras en la sen˜al gravime´trica de longitud de onda media, puesto que
cuando separan bloques de la misma densidad no ofrecen contrastes laterales que generen una
anomal´ıa. Au´n as´ı, estas estructuras se observan como claros lineamientos batime´tricos en las zonas
pro´ximas al pie del talud en el margen noroeste de Galicia (Figura 6.5). Adema´s, en estas zonas
pro´ximas al pie del talud, generan un desplazamiento horizontal aparente del frente compresivo
(en sentido lateral-izquierdo), al que se asocia un par de ma´ximo-mı´nimo gravime´trico en el mapa
de anomal´ıa de Bouguer de longitud de onda corta (M1-m1 - M3-m3 en la Figura 5.15). Estas
estructuras constituyen el l´ımite entre la corteza ocea´nica (al oeste) y la corteza continental (al
este) en estas zonas. El salto horizontal del frente compresivo producido a trave´s de la estructura
NNE-SSO cartografiada en el extremo norte de la cuenca Interior de Galicia (A en la Figura 6.5)
alcanza ma´s de 28 km, mientras que el que se mide ma´s al noreste, al pie de la plataforma marginal
de Ortegal (B en la Figura 6.5), es pro´ximo a los 13 km. Este salto horizontal no tiene por que´ ser
un desplazamiento asociado a una deformacio´n de desgarre. Aunque estas estructuras han podido
actuar como desgarres durante la compresio´n cenozoica, durante el proceso de rift probablemente
separaban zonas de diferente tasa de deformacio´n o vergencia. Su presencia probablemente tenga
que ver con estructuras previas oblicuas a las direcciones de extensio´n y/o compresio´n, o a l´ımites
reolo´gicos. Dado que estos desgarres son estructuras de primer orden que afectan al conjunto de
la corteza, su continuidad en planta debe ser probablemente mayor que la cartografiada en este
trabajo a partir de los criterios establecidos.
6.2.4. La tecto´nica compresiva Cenozoica
El alcance de la tecto´nica compresiva que afecto´ al margen norte de Iberia durante el Cenozoico
ha sido discutido en varias ocasiones (p. ej., Boillot y Malod, 1988; Murillas et al., 1990; De Vicente
et al., 2009, Roca et al., 2011) [40, 221, 89, 260]. Pero las evidencias de inversio´n tecto´nica de las
estructuras normales relacionadas con el episodio de rift mesozoico no son siempre claras (A´lvarez-
Marro´n et al., 1996) [6]. Aunque resulta posible extender el alcance del frente compresivo pirenaico
por el norte hasta el flanco noroeste del banco de Galicia, e incluso hasta el oeste de la regio´n de
bancos submarinos (Figura 6.5), la continuidad del frente compresivo por el sur no es evidente.
Entre los rasgos relacionados con la tecto´nica cenozoica, identificados por otros autores en el
margen continental de Galicia, generalmente a partir de criterios s´ısmicos (Boillot et al., 1979; Gri-
maud et al., 1982; Murillas et al., 1990; Masson et al., 1994; Pe´rez-Gussinye´ et al., 2003; Va´zquez
et al., 2008) [29, 132, 221, 194, 232, 312], se incluyen la reactivacio´n de fallas normales, la genera-
cio´n de pliegues y flexuras y la fracturacio´n inversa en forma de grandes cabalgamientos (Seccio´n
2.2.3.2). A partir de los ana´lisis realizados durante esta investigacio´n, identificamos la siguientes
evidencias de una actividad tecto´nica compresiva intensa durante el Cenozoico (Figura 6.7):
1. Compresio´n y elevacio´n de la corteza ocea´nica. La presencia de corteza ocea´nica que ha si-
do comprimida y levantada en el talud al norte de la regio´n de bancos submarinos ha sido
constatada, entre otras formas, por medio de toma de muestras con un veh´ıculo sumergible
(Boillot et al., 1988) [34]. Los perfiles s´ısmicos de los que se ha dispuesto en esta investigacio´n
muestran cabalgamientos de corteza ocea´nica en el frente compresivo (Figuras 5.1, 5.3, 5.5 y
5.6), de forma similar a lo observado en otros puntos del margen con anterioridad (Grimaud
et al., 1982; Va´zquez et al., 2008) [132, 312]. El ana´lisis gravime´trico corrobora esta interpre-
tacio´n, y los modelos de distribucio´n de densidades realizados tambie´n sugieren la presencia
de corteza ocea´nica deformada compresivamente, a lo largo de todo el talud inferior y la
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zona de emersio´n continental en el margen noroeste de Galicia, desde el norte de la regio´n
de bancos submarinos hasta el norte de la plataforma marginal de Ortegal (Figuras 5.20 -
5.22). Entre las zonas donde la franja del frente compresivo es excepcionalmente ma´s ancha,
destacan: el banco de Finisterre (al noroeste de la regio´n de bancos submarinos); la zona
al pie de la plataforma marginal de Castro; la zona al norte de la plataforma marginal de
Ortegal (Figura 6.7). En estas zonas se observa que la deformacio´n compresiva afecta en gran
medida a la cobertera sedimentaria localizada sobre el basamento ocea´nico, con cabalgamien-
tos de menor a´ngulo. Un claro ejemplo lo constituye el perfil s´ısmico que cruza el banco de
Finisterre (Figura 5.3), en el que se han encontrado evidencias s´ısmicas de esta deformacio´n
compresiva de la cobertera sedimentaria ocea´nica. Igualmente, se deduce la presencia de es-
tructuras compresivas en los sedimentos localizados al pie de las plataformas marginales de
Castro y de Ortegal, donde los modelos gravime´tricos muestran una acumulacio´n de sedi-
mentos deformados que dan un relieve positivo sobre el frente del cabalgamiento de corteza
ocea´nica en la parte inferior del talud, a modo de pequen˜os prismas de acrecio´n asociados a
cuencas reducidas de estilo foredeep (ver A y B en la Figura 6.7 y Figuras 5.21 y 5.22).
2. Engrosamiento de la corteza continental adelgazada durante el proceso de rift. Adema´s de
las evidencias de inversio´n tecto´nica encontradas en la zona de las plataformas marginales
al noroeste de Galicia (Murillas et al., 1990) [221], los modelos gravime´tricos realizados, as´ı
como trabajos previos (A´lvarez-Marro´n et al., 1996; Ferna´ndez-Viejo et al., 1998) [6, 118],
indican que en el talud inferior compresivo al noroeste y al norte de la regio´n de bancos
submarinos se encuentra una corteza continental relativamente gruesa (Moho a ma´s de 10
km de profundidad), en ocasiones yuxtapuesta a una cresta de manto serpentinizado. Para
que durante la extensio´n se produzca una exhumacio´n de material del manto litosfe´rico, es
necesario que el adelgazamiento de la litosfera continental haya sido extremo, llevando a un
espesor de la corteza continental menor de 10 km (Pe´rez-Gussinye´ et al., 2001; Sutra et al.,
2013) [233, 291]. A partir de ese grado de adelgazamiento, la deformacio´n por estiramiento
se produce de forma acoplada en toda la corteza, facilitando la exhumacio´n del manto. En el
noroeste de la regio´n de bancos submarinos se localiza una cresta de manto serpentinizado que
no esta´ asociada a una zona extensa de exhumacio´n de manto, y que esta´ en contacto con una
corteza continental con su base a ma´s de 10 km de profundidad (ver modelos gravime´tricos
NW-SE y ERGAP B31, Figura 5.20). Esto implica que los bloques de corteza continental
fallados y basculados durante el proceso de rift hasta un adelgazamiento extremo, han tenido
que ser invertidos, dando lugar al engrosamiento de la corteza continental que se observa
en la actualidad. Aunque no disponemos de evidencias s´ısmicas de estructuras de inversio´n
tecto´nica importante, estas observaciones implican un engrosamiento de la corteza continental
de al menos 2 km al norte de la regio´n de bancos submarinos y de 5 km en el margen noroeste
de Galicia.
3. Ausencia de zona de exhumacio´n de manto litosfe´rico al noroeste y norte de Galicia. Tanto
en el margen oeste como en el margen norte de Iberia (al este de la longitud 7º 30’ O, apro-
ximadamente), as´ı como en el margen armoricano, que es el conjugado del margen norte de
Galicia al otro lado del golfo de Vizcaya, se identifica una zona de exhumacio´n y serpentini-
zacio´n de manto litosfe´rico (Thinon et al., 2003; Tavani y Mun˜oz, 2011; Tugend et al., 2014,
2015) [299, 296, 305, 304]. El hecho de no encontrar rastro de una regio´n de hiperextensio´n
y exhumacio´n similar en la parte noroeste del margen de Iberia, donde se encuentra el frente
compresivo que asume la mayor parte de la deformacio´n, hace pensar que la zona de exhu-
macio´n ha podido ser consumida en su pra´ctica totalidad en un proceso de convergencia y/o
subduccio´n parcial. Como u´nico vestigio, queda la prolongacio´n de la cresta de manto serpen-
tinizado al noroeste de la regio´n de bancos submarinos (Figura 6.5), como un cuerpo aislado
y limitado, al menos hacia la parte distal, por estructuras compresivas, sin estar asociada a
una zona ma´s amplia de manto exhumado, y que desaparece por completo un poco ma´s al
norte. De forma ana´loga a lo que se observa en los pares de ma´rgenes conjugados de Iberia -
Terranova (Sutra et al., 2013) [291] y el antiguo de Adria - Liguria-Piemonte preservado en
los Alpes (Manatschal, 2004) [186], el margen norte de Iberia debio´ ser el que actuo´ como
bloque de muro y, por tanto, en el que hubo una mayor delaminacio´n de la corteza (Sutra et
al., 2013) [291]. Esto, junto con la presencia de un nivel de manto serpentinizado que actuar´ıa
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como zona de debilidad, explicar´ıa la nucleacio´n de la deformacio´n durante la compresio´n en
el margen norte de Galicia (Whitmarsh et al., 1993; Manatschal, 2004) [328, 186]. Por lo que
se observa en la mitad oriental del golfo de Vizcaya (Tugend et al., 2014, 2015) [305, 304]
y en el margen conjugado armoricano (Thinon et al., 2003) [299], y suponiendo una cierta
continuidad lateral en la superficie original de la zona de hiperextensio´n y exhumacio´n del
manto, el acortamiento horizontal durante la compresio´n en este tramo del margen gallego
podr´ıa haber sido de al menos 50 km. Esta cifra es acorde con una disminucio´n, de este a
oeste, del acortamiento horizontal asociado al frente compresivo del margen septentrional de
Iberia. El acortamiento horizontal calculado por Gallastegui (2000) [125] al este de la zona
de estudio es de 74 km, y Srivastava et al. (1990) [285] computan 40 km de acortamiento al
norte de la regio´n de bancos submarinos.
Adema´s de estas evidencias principales que se han descrito y que denotan una deformacio´n
compresiva intensa, en este estudio se han identificado otras evidencias menores de la actividad
tecto´nica acontecida durante el Cenozoico. As´ı, en la zona de corteza continental, se observan plie-
gues, flexuras y furrows estructurales, asociados a la reactivacio´n de bloques previamente fallados
durante el episodio de rift mesozoico, tanto en la regio´n de bancos submarinos como en el flanco
este de la cuenca Interior de Galicia. Por otro lado, en la zona ocea´nica, tanto en la llanura abi-
sal de Iberia como en la de Vizcaya, se han identificado pliegues corticales de longitud de onda
media (entre 35 km y 55 km de longitud de onda). El plegamiento de la corteza ocea´nica de la
llanura abisal de Vizcaya (modelo gravime´trico N-S, Figura 5.21) esta´ relacionado con un par de
ma´ximo-mı´nimo relativo que ha sido cartografiado a partir del mapa de anomal´ıa de Bouguer de
longitud de onda media (Figuras 5.13 y 5.14). En el mapa (Figuras ) se observan un par de ejes
de ma´ximo-mı´nimos paralelos separados unos 50 km y de orientacio´n aproximada E-O, perpendi-
culares a la direccio´n de ma´ximo acortamiento durante el Cenozoico (Figura 6.5). La longitud de
onda de este plegamiento es acorde con la descrita por Mun˜oz-Mart´ın et al. (2010) [219] para el
plegamiento de una litosfera ocea´nica, y se relaciona con la deformacio´n a escala litosfe´rica debida
a los esfuerzos compresivos durante el Cenozoico que ha sido descrita en la Pen´ınsula Ibe´rica y
su margen atla´ntico con anterioridad (Cloetingh et al., 2002; De Vicente y Vegas, 2009; Mun˜oz-
Mart´ın et al., 2010) [79, 93, 219]. Los efectos de esta deformacio´n compresiva no quedan por tanto
restringidos a la litosfera continental, sino que se extienden por la litosfera ocea´nica, al menos en
las proximidades del l´ımite de placas activo durante el Oligoceno-Mioceno medio (Figura 6.8). Esto
implica un acoplamiento meca´nico entre las litosferas ocea´nica y continental a lo largo del margen
(Cloetingh et al., 2002) [79].
En la Figura 6.7 se muestran las zonas donde, a partir de los datos analizados en esta investi-
gacio´n, se han reconocido los rasgos descritos relacionados con la actividad tecto´nica compresiva
cenozoica. En ella se ha diferenciado la zona donde se observa una mayor intensidad de la defor-
macio´n de aque´llas regiones donde la deformacio´n se observa de forma moderada. Diversos autores
han constatado la existencia de otras zonas de deformacio´n moderada en el subsuelo ocea´nico, ma´s
lejanas al cinturo´n compresivo donde la deformacio´n es ma´s intensa. Entre ellas destacan:
· Fallas subverticales recientes, de componente tanto normal como inversa, en la plataforma
continental al oeste de Galicia (Mun˜oz et al., 2003) [218], generadas por la adaptacio´n de la
cobertera sedimentaria a la reactivacio´n de bloques del basamento.
· Cabalgamientos afectando al basamento ı´gneo ocea´nico en la cuenca de la Unio´n, localizada
en la regio´n de los montes Charcot, situada al norte del a´rea de estudio (Medialdea et al.,
2009) [204].
· Cabalgamientos en la zona de transicio´n entre la zona de manto serpentinizado y basamento
ı´gneo ocea´nico en la llanura abisal de Iberia, al sur de la zona de estudio (Masson et al.,
1994) [194].
6.2.5. Control estructural de la fa´brica tecto´nica previa
La zona de estudio presenta una litosfera con una complejidad estructural muy elevada, fruto
de su historia geolo´gica, en la que se suceden episodios tecto´nicos de gran magnitud, como son la
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Figura 6.8: Deformacio´n intraplaca y desarrollo de pliegues litosfe´ricos como consecuencia de la transmisio´n de
esfuerzos desde el borde colisional pirenaico (convergencia entre A´frica y Europa). Modificada de De Vicente y Vegas
(2009) [93]. El recta´ngulo gris con trazo de puntos indica la localizacio´n aproximada de la zona de estudio regional
analizada en este trabajo.
Orogenia Herc´ınica, el Rift Mesozoico y la Orogenia Alpina. As´ı, el basamento cristalino se encuen-
tra afectado por una densa fa´brica de estructuras tecto´nicas con diversas orientaciones preferentes,
que condicionan la deformacio´n de la litosfera bajo un determinado re´gimen de esfuerzos.
Uno de los reflejos de este control de la estructura varisca previa sobre la deformacio´n extensiva
es la coincidencia en las direcciones de las estructuras principales en los ma´rgenes de rift al oeste y al
norte de Iberia, as´ı como en su transicio´n noroeste, coinciden respectivamente con las de los grandes
desgarres y los principales cabalgamientos del Macizo Ibe´rico observados en las proximidades de
estos ma´rgenes continentales (ver estructuras de primer orden en tierra en la Figura 6.5) (Vera,
2004; Ramı´rez et al., 2006) [308, 245]. De este modo, resulta posible continuar algunas de estas
estructuras cartografiadas en el fondo ocea´nico con estructuras tardi-herc´ınicas o de comienzos del
ciclo alpino observadas en tierra, como por ejemplo las fallas de A Pontes, Meirama y Pontevedra-
Padro´n (Figura 6.5).
A su vez, la fa´brica tecto´nica que se relaciona con el proceso de rift mesozoico se ha demostrado
que es un factor determinante en el modo en que se produce la deformacio´n compresiva cenozoica
en el margen norte de Iberia (Gallastegui, 2000; Pedreira, 2004; Roca et al., 2011) [125, 228, 260],
y en el margen noroeste como prolongacio´n de la cadena pirenaica. La presencia de estructuras
extensivas de tipo detachment que exhuman material del manto durante el proceso de rift, facilita
la reactivacio´n e inversio´n del margen a trave´s de ellas (Whitmarsh et al., 1993; Manatschal, 2004;
Lundin y Dore´, 2011; Dore´ y Lundin, 2015; Tugend et al., 2015) [328, 186, 181, 100, 304]. Cuando la
zona de exhumacio´n y serpentinizacio´n del manto originada en el proceso de rift ha sido consumida
por las estructuras inversas bajo el campo de esfuerzos compresivo (Pedreira et al., 2007) [229],
la deformacio´n se distribuye en una banda ma´s ancha. A partir de ese momento, se acentu´a la
inversio´n tecto´nica de los bloques de corteza continental basculados en el proceso de rift, se forman
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pliegues de adaptacio´n en la cobertera y se generan nuevas estructuras inversas en el basamento que
cortan estructuras preexistentes (estructuras de tipo shortcut) (Gallastegui, 2000; Va´zquez et al.,
2008; Roca et al., 2011) [125, 312, 260]. El progreso de la compresio´n lleva incluso a la deformacio´n
del basamento ocea´nico, como se ha observado en el margen noroeste de Galicia a partir de los
nuevos perfiles s´ısmicos interpretados y del ana´lisis gravime´trico realizado en esta investigacio´n.
Las estructuras del margen ma´s favorables para su inversio´n compresiva durante el Cenozoico
son aquellas con orientacio´n aproximada E-O. Esta es la direccio´n de estructuras principales del
rift al norte y al noreste de la regio´n de bancos submarinos, y de algunas estructuras del rift
del margen noroeste de Galicia. Hacia el sur y el sureste de la zona de estudio esta deformacio´n
compresiva no progresa con una magnitud elevada debido a que la orientacio´n de las estructuras
previas no es tan favorable.
Las estructuras de desgarre NNE-SSO, de origen herc´ınico, desempen˜an un papel fundamental
como fallas de transferencia en el margen noroeste de Galicia durante la formacio´n del rift me-
sozoico. Estas estructuras compartimentan la deformacio´n, actuando como verdaderas zonas de
transferencia, y permitiendo el cambio de direccio´n de las estructuras principales del rift asociado
a la proximidad del punto triple que genero´ la apertura del golfo de Vizcaya. Aunque en tierra
hay desgarres con direccio´n NNE-SSO que presentan actividad incluso reciente (Ramı´rez et al.,
2006) [245], en el margen noroeste aparentemente estas estructuras no han tenido una funcio´n tan
destacada durante la compresio´n pirenaica. As´ı, los lineamientos morfolo´gicos asociados a estas
estructuras aparecen relativamente desplazados por los asociados con desgarres NO-SE. En estos
desgarres adema´s s´ı se ha observado actividad reciente y han sido interpretados como fallas nor-
males y/o normal-direccionales bajo el campo de esfuerzos actual (Figuras 2.20 y 6.5) (De Vicente
et al., 2008, 2009) [90, 89].
6.3. La transicio´n entre el dominio continental y el ocea´nico
a lo largo del margen continental de Galicia
6.3.1. La transicio´n en el margen oeste
Desde el extremo sur del margen y hasta aproximadamente la latitud 42º 20’ N, la transicio´n
entre el dominio continental y el ocea´nico se produce de forma muy progresiva, a lo largo de una
banda de hasta 90 km de anchura. En esta parte del margen se identifica una zona de transicio´n
donde se produce un adelgazamiento extremo de la corteza continental, y se observa un basamento
ano´malo compuesto por manto litosfe´rico exhumado y serpentinizado. Esta zona de manto ex-
humado se estrecha considerablemente de sur a norte hasta desaparecer ligeramente al norte de
la latitud 43º N. Adema´s del estrechamiento, se observa una elevacio´n progresiva de unos 3 km
del basamento, que hacia el sur presenta su techo a una profundidad de aproximadamente 10 km
(Modelo W-E 1, Figura 5.20) y, en las proximidades de la zona donde se acun˜a, se observa a unos
7 km de profundidad (ver l´ınea s´ısmica ERGAP B26, Figura 5.2, y Modelo ERGAP B26, Figura
5.20). Este basamento de manto serpentinizado presenta en su parte distal una elevacio´n relativa
en forma de cresta, que marca el l´ımite externo del dominio continental (Sutra et al., 2013) [291]
y que se sigue con cierta continuidad a lo largo del margen (Figura 6.5) (Boillot et al., 1987, 1988)
[42, 34, 38]. La cresta de manto serpentinizado se prolonga ma´s al norte de los 43º N (ma´s alla´
del punto donde de acun˜a la zona de exhumacio´n de manto), pero deja de identificarse a partir de
los 43º 20’ N. Esta desaparicio´n coincide con el cambio de direccio´n de las estructuras tecto´nicas
principales al norte de la regio´n de bancos submarinos.
Aunque se ha modelado un contacto neto entre la cresta de manto serpentinizado y el basamento
ı´gneo de la corteza ocea´nica (Modelo W-E 1, Figura 5.20) (Sibuet et al., 1995; Whitmarsh et al.,
1996) [276, 330], probablemente se trate de una transicio´n progresiva por un aumento gradual de
la intrusio´n y apilamiento de material ı´gneo en el basamento de manto serpentinizado (Thinon et
al., 2003) [299]. El aumento de la proporcio´n y del grosor del material ı´gneo hacia la parte distal
dar´ıa lugar a la corteza ocea´nica normal (Sibuet et al., 1995; Whitmarsh et al., 1996) [276, 330].
Tal como observaron Mauffret y Montadert (1987) [200], el relieve de la cresta de manto serpen-
tinizado var´ıa latitudinalmente, pasando de ser bastante sime´trico en el sur a presentar una forma
asime´trica ma´s al norte, con vergencia hacia el oeste. As´ı, al norte de la latitud 42º 20’ N, el lado
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oeste se observa ma´s escarpado e invertido, limitado por un gran cabalgamiento (Figuras 5.20), que
constituye el extremo distal del frente compresivo asociado al margen noroeste de Galicia (Figura
6.5).
6.3.2. La transicio´n en el margen noroeste y norte
Varios trabajos previos han demostrado el importante papel que desempen˜a durante la inversio´n
tecto´nica la zona de exhumacio´n y serpentinizacio´n de manto litosfe´rico generada durante el proceso
de rift previo en un margen continental (p. ej., Manatschal, 2004; Roca et al., 2011; Tugend et
al., 2014) [186, 260, 305]. La zona de detachment litosfe´rico que genera la exhumacio´n del manto
supone una zona de debilidad y ese basamento compuesto por manto serpentinizado asume la
mayor parte de la deformacio´n compresiva durante el comienzo de la inversio´n. En el margen norte
de Galicia, la zona de manto serpentinizado parece haber sido consumida por completo, aunque
puede haber quedado parcialmente integrada en el prisma de acrecio´n (Ferna´ndez-Viejo et al., 2012;
Tugend et al., 2014) [119, 305]. Por este motivo, se ha modelado un contacto abrupto, en forma
de gran cabalgamiento vergente hacia el norte, para la transicio´n entre la corteza continental y la
ocea´nica en el margen noroeste y norte de Galicia (Figuras 5.21 y 5.22). Este gran cabalgamiento
que pone en contacto la corteza continental y la ocea´nica en los modelos gravime´tricos, es una de
las estructuras principales del frente compresivo pirenaico que se prolonga desde el margen norte
de Iberia hasta el extremo occidental del margen noroeste de Galicia (Figura 6.5).
Al noroeste de Galicia, los desgarres de direccio´n NNE-SSO que segmentan el margen de rift
original, ponen tambie´n en contacto directo el basamento continental con el ocea´nico, tal como se
deduce a partir de los resultados del ana´lisis gravime´trico.
6.3.3. Los l´ımites entre dominios litosfe´ricos
En los margenes pasivos de rift pobre en magmatismo, uno de los motivos de mayor controversia
es la localizacio´n del l´ımite entre el dominio continental y el ocea´nico. Los criterios que se suelen
emplear para la identificacio´n de este l´ımite son tres:
· La localizacio´n de la cresta de manto serpentinizado, asociada al extremo distal de la zona
de exhumacio´n del manto (p. ej., Boillot et al., 1988; Sutra et al., 2013) [38, 291]. Hacia
la parte proximal de este relieve en el margen de Galicia, se han identificado secuencias
sedimentarias sin-rift, ausentes en el flanco distal de la cresta. Estas secuencias podr´ıan servir
como criterio para la definicio´n de este l´ımite, puesto que con el inicio de la deriva continental
se detiene el proceso de subsidencia tecto´nica y, por tanto, no se deber´ıan encontrar secuencias
sedimentarias sin-rift sobre la corteza ocea´nica normal (Falvey, 1974; Boillot et al., 1988;
Thommeret et al., 1988) [111, 38, 300].
· La identificacio´n de isocronas, deducidas de la cartograf´ıa de anomal´ıas magne´ticas, asociadas
a la acrecio´n de corteza ocea´nica nueva en asociacio´n con una dorsal ocea´nica (Sibuet et al.,
2004; Mu¨ller, 2008) [278, 207].
· La ausencia de corteza continental. Los criterios anteriores, que tratan de localizar el l´ımite
a escala litosfe´rica, pueden parecer confusos a veces, y por ese motivo Boillot y Froitzheim
(2001) [37] propusieron la localizacio´n del l´ımite a una escala cortical, por medio de la car-
tograf´ıa del extremo distal de la corteza continental, que se puede identificar con menos
ambigu¨edad. El dominio ocea´nico queda entonces definido como aquel en que no se encuen-
tra corteza continental y cuyo basamento esta´ constituido por rocas ma´ficas o ultrama´ficas
que pueden proceder tanto de la litosfera subcontinental como del manto astenosfe´rico.
A continuacio´n se discute la utilidad de estos criterios en la zona de estudio, con el fin de delimitar
los diferentes dominios litosfe´ricos.
1. La presencia de la cresta de manto serpentinizado. Esta presencia puede resultar ambigua
como criterio para establecer el l´ımite entre el dominio continental y el ocea´nico, ya que
en ocasiones existen varias crestas paralelas entre s´ı, como ocurre en la llanura abisal de
Iberia al sur de la regio´n de bancos submarinos (Figura 6.9) (Whitmarsh et al., 1996) [326],
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y su continuidad lateral a veces es dif´ıcil de constatar en ausencia de criterios s´ısmicos.
Recientemente, varios autores han puesto en duda la correlacio´n entre la inconformidad de
ruptura que separa las secuencias sin-rift y post-rift y el comienzo de la deriva continental,
y afirman que esta inconformidad se relaciona con la exhumacio´n de manto y que por tanto
es anterior a la acrecio´n de corteza ocea´nica (Peron-Pinvidic et al., 2007; Sibuet et al., 2007;
Tucholke et al., 2007) [236, 281, 303].
2. Identificacio´n de las primeras isocronas asociadas a la acrecio´n de corteza ocea´nica nueva.
En los margenes de rift con poco aporte magma´tico, donde la transicio´n parece ser ma´s
ancha y gradual, no esta´ claro si en la zona de hiperextensio´n donde se produce la exhu-
macio´n de manto litosfe´rico tambie´n es posible encontrar anomal´ıas magne´ticas (Sibuet et
al., 2007) [281]. Adema´s, en el margen oeste de Iberia, el comienzo de la deriva continental
se produce durante la etapa de calma magne´tica creta´cica, sobre la que se localiza una su-
peranomal´ıa magne´tica positiva. Estudios recientes han asociado la denominada anomal´ıa J
con un episodio magma´tico previo a la ruptura continental, pero que pudo ser un feno´meno
desencadenante de la misma (Bronner et al., 2011) [51].
3. La localizacio´n del extremo distal de la corteza continental. Este criterio propuesto por Boillot
y Froitzheim (2001) [37] se puede hacer de forma inequ´ıvoca a lo largo de un perfil s´ısmico,
pero seguir este criterio para realizar una cartograf´ıa regional del l´ımite oce´ano-continente
es muy complejo. Esto es debido a que en la zona de hiperextensio´n y exhumacio´n del
manto litosfe´rico, quedan bloques aislados de corteza continental rodeados del basamento
ultrama´fico. Aunque en un perfil s´ısmico se pueda establecer el l´ımite al pie del bloque
continental ma´s distal, ser´ıa necesario disponer de muchos perfiles, ya que pueden resultar
bloques de corteza continental aislados, lo que se traducir´ıa en un l´ımite discontinuo o muy
irregular.
Ma´s recientemente, se han propuesto delimitaciones de diferentes dominios en los ma´rgenes de
rift atendiendo a los procesos de deformacio´n que se observan en cada uno (Peron-Pinvidic et al.,
2013; Sutra et al., 2013; Tugend et al., 2015) [237, 291, 304], incluyendo dominios de necking de la
corteza continental (a partir de la definicio´n de puntos de acoplamiento de la deformacio´n), zonas
de hiperextensio´n y exhumacio´n del manto, y dominios externos, que no siempre esta´n presentes.
6.3.4. Cartograf´ıa de los diferentes dominios litosfe´ricos
A partir de la informacio´n geof´ısica y geolo´gica previa, y de los resultados obtenidos mediante el
ana´lisis de los mapas de anomal´ıa de Bouguer y de los modelos gravime´tricos realizados, en este caso
hemos decidido cartografiar diferentes dominios litosfe´ricos, atendiendo a la afinidad del basamento
que se encuentra en cada zona y, cuando se trata de la litosfera continental, diferencia´ndola tambie´n
grosso modo por el grado de afectacio´n que tiene en ella la deformacio´n tecto´nica que da origen al
margen continental. Estos dominios litosfe´ricos son (Figura 6.9):
· Litosfera continental normal: En ella se encuentra un basamento de corteza continental, con
la Moho a una profundidad mı´nima de 28 km. Este dominio se encuentra poco afectado por
la tecto´nica extensiva que origino´ los ma´rgenes continentales al oeste y al norte de Iberia
durante el Mesozoico, y esta´ constituido ba´sicamente por la regio´n emergida y la plataforma
continental. Los valores de anomal´ıa de Bouguer que se observan en esta zona son t´ıpicamente
inferiores a 90 mGal (Figura 5.10).
· Litosfera continental adelgazada: En ella se identifica basamento compuesto por corteza conti-
nental o, hacia la parte distal, por manto serpentinizado de afinidad continental. Este dominio
se encuentra afectado en mayor o menor medida por los procesos tecto´nicos extensivos que
originaron el margen continental, y abarca los dominios geomorfolo´gicos del talud continen-
tal, adema´s de parte de la llanura abisal de Iberia al oeste y al sur de la regio´n de bancos
submarinos (Figura 5.29). Los valores de anomal´ıa de Bouguer que se observan var´ıan entre
90 mGal y 350 mGal (Figura 5.10), con numerosas irregularidades que se relacionan con el
elevado grado de deformacio´n de la litosfera en esta regio´n. En determinadas zonas como en
la cuenca Interior de Galicia o en el margen profundo de Galicia y parte de la llanura abisal
de Iberia, la deformacio´n extensiva ha producido una somerizacio´n local del manto.
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Figura 6.9: Mapa de dominios litosfe´ricos y estructurales en el margen continental de Galicia (codificados en color),
sobre modelo de sombras del relieve submarino, iluminado desde el noroeste. 1-3: Cortes sinte´ticos transversales a los
diferentes dominios del margen continental. LLAI, llanura abisal de Iberia. MPG, margen profundo de Galicia. RBS,
regio´n de bancos submarinos. CIG, cuenca Interior de Galicia. MC, montes de Corun˜a. BF, banco de Finisterre.
LLAV, llanura abisal de Vizcaya. LCN, litosfera continental normal. HE, zona de hiperextensio´n y exhumacio´n.
DCI, zona de deformacio´n compresiva intensa. LO, litosfera ocea´nica.
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Figura 6.10: Mapa de anomal´ıas magne´ticas escalares en el margen continental de Galicia (color), sobre modelo de
sombras del relieve submarino, iluminado desde el noroeste. Isol´ıneas cada 50 nT. La malla de anomal´ıas magne´ticas,
con una resolucio´n de 6 km, ha sido cedida por el Dr. Manuel Catala´n (Catala´n et al., 2015) [68]. La linea de trazos
blanca indica el l´ımite aproximado entre la zona continental y la ocea´nica.
· Litosfera ocea´nica: En este dominio se encuentra un basamento de corteza ocea´nica, generado
por la acrecio´n de material procedente de la fusio´n de manto astenosfe´rico. Se localiza sobre la
llanuras abisales de Vizcaya y de Iberia, pero tambie´n en la parte inferior del talud continental.
Los valores de anomal´ıa de Bouguer que caracterizan este dominio son variables y dependen
de la deformacio´n de la litosfera y de la presencia de zonas donde el espesor de sedimento
acumulado es grande. As´ı, en general los valores de anomal´ıa de Bouguer esta´n t´ıpicamente
por encima de los 300 mGal, pero en algunas localizaciones, como al norte de la cuenca
Interior de Galicia y al noroeste de Galicia, son at´ıpicamente menores, hasta por debajo
de 200 mGal (Figura 5.10). El mapa de anomal´ıas magne´ticas (Figura 6.10) muestra en
este dominio el aspecto irregular, con ma´ximos y mı´nimos ma´s o menos alineados, t´ıpico de
corteza ocea´nica. Este dominio se extiende desde el norte de la regio´n de bancos submarinos,
bordeando hasta el margen norte de Iberia. Puntualmente, sobre la parte inferior del talud
continental, se localiza una anomal´ıa positiva que se correlaciona bien con las zonas donde se
ha modelado una corteza ocea´nica deformada compresivamente, especialmente al pie de las
plataformas marginales al noroeste de Galicia (A y B en la Figura 6.10).
6.3.5. Cartograf´ıa de los dominios de deformacio´n
Sobre los dominios litosfe´ricos que se han distinguido, es posible delimitar varias regiones donde
se identifican procesos de deformacio´n espec´ıficos, adema´s de la deformacio´n extensiva relacionada
con el origen del margen continental, que ya va impl´ıcita en la diferenciacio´n previa de los dominios
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litosfe´ricos. El l´ımite entre estos dominios es bastante difuso en ocasiones, y encontramos zonas
con superposicio´n de dominios (Figura 6.9):
· Dominio de necking: Consideramos que hay un necking de la corteza continental cuando el
techo del basamento y el techo del manto no se mantienen ma´s o menos paralelos, sino que
tienden a converger mar adentro (Sutra et al., 2013) [291]. En este dominio la deformacio´n
de la corteza se produce de forma desacoplada (fra´gil en la parte superior y du´ctil en la
parte inferior) y bajo un re´gimen dominante de cizalla pura. El l´ımite distal estar´ıa marcado
por el punto de acoplamiento de la deformacio´n en la corteza superior e inferior. En este
caso, el adelgazamiento es tal que el l´ımite con el manto se encuentra a menos de 10 km
de profundidad, y la corteza en conjunto entra en re´gimen de deformacio´n fra´gil (Pe´rez-
Gussinye´ et al., 2001; Sutra et al., 2013) [233, 291]. Para la localizacio´n de los l´ımites de
este dominio se han tenido en cuenta los perfiles s´ısmicos disponibles, as´ı como los modelos
gravime´tricos realizados (Figura 5.20). Adema´s, en la parte ma´s distal del margen oeste se
ha observado una correlacio´n entre este dominio y los gradientes G1, G2 y G4 descritos en
el mapa de anomal´ıa de Bouguer (Figura 5.9), y con las agrupaciones de soluciones de Euler
que se localizan bordeando la regio´n de bancos submarinos por el oeste y el sur y que se
prolonga meridionalmente en el margen portugue´s (Figura 5.19). Hacia el margen norte, la
deformacio´n compresiva no permite identificar do´nde se localiza originalmente el l´ımite distal,
con la zona de hiperextensio´n ya que, probablemente, ha desaparecido debido al proceso
de underthrusting relacionado con la compresio´n durante el Cenozoico. Por este motivo,
consideramos que este dominio se corresponde aproximadamente con el talud continental y
al menos parte de la zona de las plataformas marginales al noroeste de Galicia, y que su
l´ımite distal coincide con el comienzo de la litosfera ocea´nica. En la regio´n de la cuenca
Interior de Galicia se ha observado un adelgazamiento importante de la corteza continental,
relacionado con la deformacio´n durante los primeros estadios del proceso de rift (Berriasiense-
Valanginiense, Jansa et al., 1988; Moullade et al., 1988; Murillas et al., 1990) [146, 214, 221].
Consideramos esta zona como el dominio de necking relacionado con esa fase de rift inicial
(Valanginiense) y que, al trasladarse la zona de deformacio´n extensiva al oeste de la regio´n de
bancos submarinos durante el Hauteriviense-Aptiense, quedo´ fosilizada sin progresar hasta la
hiperextensio´n. Este necking de la corteza continental en la cuenca Interior de Galicia genera
un ascenso de manto litosfe´rico, que se encuentra a menos de 18 km de profundidad, y hasta
12 km de profundidad en algunos puntos (Pe´rez-Gussinye´ et al., 2003) [232] (ver modelos
gravime´tricos W-E 1 y W-E 2, Figura 5.20), y tiene un reflejo gravime´trico en forma de
anomal´ıa de Bouguer positiva de longitud de onda media (Figuras 5.13 y 5.14).
· Dominio de hiperextensio´n y exhumacio´n de manto litosfe´rico: En esta regio´n la deformacio´n
de la corteza continental es enteramente fra´gil (su base se encuentra a menos de 10 km de
profundidad), las estructuras penetran hasta el manto litosfe´rico continental y permiten su
exhumacio´n, estando la deformacio´n controlada por un re´gimen de cizalla simple. Comienza
la alteracio´n hidrotermal del manto litosfe´rico, dando lugar a un basamento anormalmente
delgado, con una densidad elevada, sin reflexiones claras del tra´nsito entre corteza y man-
to en los perfiles s´ısmicos disponibles, y de afinidad continental (Manatschal, 2004) [186].
Con el progreso de la deformacio´n, el manto alterado queda expuesto en algunos lugares, en
contacto directo con la cobertera sedimentaria o aflorando en el fondo ocea´nico, y sobre e´l
quedan algunos bloques de corteza continental aislados como alo´ctonos extensionales (Sutra
et al., 2013) [291]. Dentro de este dominio se encuentran incluidas las crestas de peridotitas,
localizadas hacia el extremo distal, y que podr´ıan estar relacionadas con episodios de magma-
tismo intenso precursores del establecimiento de la deriva continental (Bronner et al., 2011)
[51]. Gravime´tricamente, relacionamos esta regio´n con una anomal´ıa de Bouguer positiva de
longitud de onda media (Figuras 5.13 y 5.14), debida en parte a la elevada densidad de este
basamento peridot´ıtico, y en parte tambie´n al ascenso del manto astenosfe´rico por debajo del
mismo. En el margen norte de Galicia, al este de la longitud 7º 30’ O, se ha identificado una
anomal´ıa gravime´trica positiva de longitud de onda media (M10, Figura 5.13) que podemos
relacionar con el extremo occidental de la zona de exhumacio´n de manto litosfe´rico observada
ma´s hacia el este por Tugend et al. (2014, 2015) [305, 304] en la llanura abisal de Vizcaya. Al
oeste de la regio´n de bancos submarinos, esta zona de hiperextensio´n y exhumacio´n de manto
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litosfe´rico se va estrechando de sur a norte, hasta desaparecer casi por completo al norte de
la latitud 43º N. La cresta de manto serpentinizado localizada al noroeste de la regio´n de
bancos submarinos, y al norte de los 43º N, es el u´nico vestigio de esta zona de exhumacio´n
de manto litosfe´rico en el margen noroeste de Galicia.
· Dominio de deformacio´n compresiva intensa: Se han considerado como tal aquellas regiones
del margen continental en las que hemos encontrado estructuras inversas de primer orden y
evidencias de un proceso de inversio´n tecto´nica de gran magnitud. Este dominio estructural
se localiza en el margen norte y noroeste de Galicia, continuando por el borde norte de la
regio´n de bancos submarinos y terminando al oeste de la misma, en el borde occidental del
talud inferior compresivo. Tambie´n se identifica como deformacio´n compresiva los pliegues de
adaptacio´n y las familias de fracturas recientes en la cobertera sedimentaria, que se relacionan
con la reactivacio´n de estructuras previas bajo el re´gimen de esfuerzos compresivo cenozoico.
Se han localizado estructuras incluso de edad neo´gena en la plataforma continental al oeste de
Galicia (Mun˜oz et al., 2003) [218]. Pero estos u´ltimos rasgos, de menor entidad, indican una
deformacio´n ma´s difusa, y por ese motivo no se incluye estas zonas dentro de este dominio
cartogra´fico de deformacio´n intensa.
6.4. Modelo conceptual del inicio del proceso de inversio´n
tecto´nica de un margen de rift pobre en magma
Las observaciones realizadas durante esta investigacio´n sobre la estructura profunda del margen
continental de Galicia, nos permiten desarrollar un modelo conceptual simplificado para la inicia-
cio´n del proceso de inversio´n tecto´nica de un margen continental de rift pobre en magma (Figura
6.11).
En este modelo, la zona de hiperextensio´n y exhumacio´n de manto litosfe´rico es la que acomoda
la mayor parte de la deformacio´n, favorecida tambie´n por la reactivacio´n del nivel de detachment
en la base de la corteza continental generado en el proceso de rift inicial. En el extremo distal
de la zona de exhumacio´n, la cresta de manto serpentinizado supone una zona de debilidad a
trave´s de la cual se favorecer´ıa la creacio´n de una gran estructura de cabalgamiento (Figura 6.11,
B), como la que se observa al oeste y noroeste de la regio´n de bancos submarinos (Figura 5.20).
Con el progreso de la deformacio´n compresiva, la inversio´n se propaga hacia el continente a lo
largo del detachment localizado en la Moho, y se invierten algunas estructuras normales previas
en el basamento continental. La zona proximal de la corteza ocea´nica presenta un espesor menor y
puede tener tambie´n por debajo una parte de manto litosfe´rico serpentinizado (Sibuet et al., 1995;
Whitmarsh et al., 1996; Thinon et al., 2003) [276, 330, 299]. Esto supone igualmente una zona
de debilidad donde se pueden generar nuevas estructuras de cabalgamiento con el progreso de la
compresio´n y cuando se ha consumido en su totalidad, o casi, la zona de manto serpentinizado
(Figura 6.11, C). El resultado es la formacio´n de cabalgamientos de corteza ocea´nica como los que
se se han identificado al norte de la regio´n de bancos submarinos y al norte y noroeste de Galicia
(Figuras 5.20 a 5.22). Mientras sigue habiendo una zona de manto serpentinizado, e´sta acomoda la
mayor parte de la deformacio´n y no se generan nuevos cabalgamientos en el basamento ocea´nico,
y por eso no se observan este tipo de estructuras al pie del talud continental del margen norte de
Iberia al este de la longitud 7º 30’ O.
Al norte de la regio´n de bancos submarinos y en el margen noroeste de Galicia no se ha localizado
una regio´n de exhumacio´n de manto, y tampoco se han encontrado evidencias de la presencia de
una cresta de manto serpentinizado (Sutra et al., 2013) [291]. Con el progreso de la deformacio´n
compresiva esta cresta quedar´ıa emplazada entre el basamento continental y el ocea´nico. El hecho
de que no se observe una cresta de manto serpentinizado en este a´rea puede deberse a varias
razones:
· Que la deformacio´n compresiva haya hecho desaparecer la totalidad del cuerpo de manto
serpentinizado del frente de deformacio´n, incluida la cresta distal, en un proceso de underth-
rusting.
· Que inicialmente no se hubiese generado una cresta distal de manto serpentinizado duran-
te el proceso de rift. Entonces, la deformacio´n compresiva consumir´ıa el cuerpo de manto
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Figura 6.11: Modelo conceptual simplificado del inicio del proceso de inversio´n tecto´nica de un margen de rift pobre
en magma. A) Situacio´n de partida del margen continental de rift pobre en magma, al final del proceso extensivo.
B) Comienzo del proceso de inversio´n tecto´nica: La deformacio´n se acomoda principalmente por la unidad de manto
serpentinizado y a trave´s del detachment litosfe´rico que se reactiva de forma inversa. Se genera un cabalgamiento
en el lado ocea´nico de la cresta distal de manto serpentinizado. C) Final del proceso de inversio´n tecto´nica: Cuando
se ha consumido la mayor parte del manto serpentinizado mediante la inversio´n del detachment , la compresio´n
progresa hacia la zona ocea´nica, mediante la generacio´n de cabalgamientos en la corteza ocea´nica pro´xima, donde
es ma´s delgada y de´bil. Tambie´n hay un progreso de la deformacio´n hacia el continente, mediante la inversio´n de
las antiguas estructuras extensivas. Se generan nuevos depocentros asociados a estas estructuras. FD, frente de
deformacio´n.
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exhumado hasta poner en contacto la corteza continental y la ocea´nica.
· Que s´ı haya un cuerpo de manto serpentinizado que ha quedado emplazado en niveles cor-
ticales durante la compresio´n, pero que no se disponga de evidencias de su presencia. La
informacio´n s´ısmica disponible en el margen noroeste de Galicia es insuficiente para poder
determinar la presencia o ausencia de esta unidad del basamento. Adema´s, la densidad de las
peridotitas al sufrir un proceso de serpentinizacio´n es muy variable, en funcio´n de su grado
de alteracio´n hidrotermal; esto hace que su densidad pueda variar de forma continua entre
densidades de 2,4 g/cm3 a 3,3 g/cm3, dentro del rango de densidades normales del basamento
(continental y ocea´nica), por lo que, en ausencia de otros criterios, el ana´lisis gravime´trico
no permite distinguir su presencia.
La situacio´n que se observa en el cinturo´n compresivo que bordea la regio´n de bancos submarinos
por el oeste y el noroeste es un estadio intermedio entre lo que se observa en una zona de transicio´n
de margen continental hiperextendido, como la que se encuentra un poco ma´s al sur, en el margen
profundo de Galicia y la llanura abisal de Iberia, y un cinturo´n ofiol´ıtico de tipo ‘margen continental’
(CM, Dilek y Furnes, 2011) [98]. En el caso de que la compresio´n hubiese progresado y se hubiese
desarrollado un oro´geno colisional, con el cierre del oce´ano, probablemente esta cresta de manto
serpentinizado, junto con los bloques de cabalgamiento de corteza ocea´nica, podr´ıa haber quedado
obducida en el macizo montan˜oso resultante y quedar expuesta en forma de cinturo´n ofiol´ıtico,
como el que se se observa en afloramientos en los Alpes (Whitmarsh et al., 1993; Manatschal,
2004) [328, 186].
6.5. Evolucio´n geodina´mica del margen continental de Ga-
licia (noroeste de Iberia)
Las observaciones geolo´gicas y geof´ısicas disponibles se han combinado para construir un es-
quema cualitativo de la evolucio´n temporal de la deformacio´n en el margen continental de Galicia
(margen noroeste de Iberia), desde la finalizacio´n del proceso de rift, hasta los episodios ma´s
recientes de la deformacio´n compresiva cenozoica.
La arquitectura del margen continental de Galicia esta´ caracterizada por reflejar la transicio´n
entre los ma´rgenes continentales del oeste y del norte de Iberia. Dicha transicio´n esta´ condicionada
por varios cambios de direccio´n de las estructuras principales del rift mesozoico al noroeste de
Galicia (Subseccio´n 6.2.3). Al menos dos estructuras de desgarre con direccio´n NNE-SSO facilitan
dichos cambios de direccio´n, segmentando el sistema de rift. Estas estructuras de desgarre acomo-
dan la deformacio´n extensiva en las proximidades del punto triple de la dorsal que dio lugar a la
apertura del golfo de Vizcaya (A y B en la Figura 6.5).
El modelo de evolucio´n geodina´mica que se propone aqu´ı describe la situacio´n del margen
continental de Galicia (margen noroeste de Iberia) en tres momentos clave: la finalizacio´n del
proceso de rift y de la expansio´n ocea´nica en el golfo de Vizcaya (Santoniense, Figura 6.12, A),
el comienzo de la inversio´n tecto´nica del margen norte de Iberia (Campaniense-Paleoceno, Figura
6.12, B), y la deformacio´n compresiva de la corteza ocea´nica (Eoceno-Oligoceno, Figura 6.12, C).
A) Estadio inicial: Fin de la fase de rift y de la expansio´n ocea´nica en el golfo de
Vizcaya (Santoniense)
El episodio de rift y deriva continental que origino´ los ma´rgenes al oeste y al norte de Iberia y
la creacio´n de corteza ocea´nica en el golfo de Vizcaya finalizo´ entre el Albiense y el Cenomaniense
(Sibuet et al., 2004; Thinon et al., 2003; Jammes et al., 2010; Roca et al., 2011; Tugend et al.,
2015) [278, 299, 143, 260, 304]. La expansio´n ocea´nica en el golfo de Vizcaya continuo´ hasta el
Santoniense (Figura 6.12, A) (Tugend et al., 2015) [304]. Ese proceso de tecto´nica extensiva dio
lugar a los pares conjugados de margenes pasivos de rift pobre en magma de Galicia y Flemish
Cap (Terranova) por el oeste, y del margen norte de Iberia y margen armoricano por el norte. Se
trata de ma´rgenes conjugados asime´tricos, en los que se identifican todas las zonas caracter´ısticas
de los ma´rgenes pasivos de rift pobre en magma (Sutra et al., 2013; Tugend et al., 2014) [291, 305].
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A lo largo del margen de Galicia, donde se produce la transicio´n entre los ma´rgenes oeste y norte
de Iberia, la deformacio´n debida a la diferente orientacio´n de los esfuerzos tensionales se acomoda
por medio de varias estructuras de desgarre de herencia herc´ınica con direccio´n NNE-SSO (Figura
6.12, A). Estas fallas actuar´ıan como sistemas de transferencia con un sentido de movimiento lateral
derecho durante el periodo extensivo. Si el re´gimen de esfuerzos era pro´ximo a la extensio´n radial
en esta zona, probablemente tuviesen tambie´n una importante componente extensiva. El modelo
propuesto incluye una transicio´n suave entre el dominio continental y el ocea´nico, con la presencia
de una zona de hiperextensio´n de la corteza continental y de exhumacio´n de manto litosfe´rico. E´sta
forma una franja continua entre el margen oeste y el norte, semejante a la que se ha descrito en los
respectivos margenes conjugados (Figura 6.12, A) (Thinon et al., 2003; Jammes et al., 2010; Sutra
et al., 2013; Tugend et al., 2014) [299, 143, 291, 305]. Ma´s hacia el este en el golfo de Vizcaya,
la transicio´n hacia el rift vasco-canta´brico y pirenaico se produce de nuevo a trave´s de grandes
estructuras y zonas de desgarre con direccio´n NNE-SSO y NE-SO (Roca et al., 2011; Tugend et
al., 2015) [260, 304].
B) Estadio intermedio: Comienzo de la inversio´n tecto´nica del margen norte de
Iberia (Campaniense-Paleoceno)
Debido a la rotacio´n antihoraria de Iberia a partir del Campaniense, comienza la colisio´n conti-
nental en el noreste (Pirineos), que progresa hacia el oeste generando la cordillera vasco-canta´bri-
ca. De este modo, el sector del golfo de Vizcaya en el margen norte de Iberia, se ve sometido
a un re´gimen tecto´nico compresivo con los esfuerzos principales en direccio´n aproximadamente
NNE-SSO (Figura 6.12, B) (Thinon et al., 2001; Roca et al., 2011; Tugend et al., 2014, 2015)
[298, 260, 305, 304]. Esto da lugar al comienzo de la inversio´n del margen de rift en el golfo de
Vizcaya.
La nucleacio´n y el progreso de la deformacio´n se ven favorecidos por la existencia de una regio´n
con un basamento compuesto por manto serpentinizado. Este manto serpentinizado se comporta
de´bilmente, actuando como un nivel de despegue que acomoda la mayor parte de la deformacio´n
(Burov y Poliakov, 2001; Peron-Pinvidic et al., 2008; Lundin y Dore´, 2011) [57, 181, 235]. La
inversio´n tecto´nica del detachment litosfe´rico que dio lugar a la exhumacio´n del manto, facilita
adema´s el acortamiento horizontal sin que aparentemente haya una reactivacio´n importante de otras
estructuras previas (Whitmarsh et al., 1993; Thinon et al., 2003; Tugend et al., 2014) [328, 299, 305].
Con el progreso de la deformacio´n compresiva, la regio´n de manto exhumado se ir´ıa consumiendo
en un proceso de subduccio´n incipiente o underthrusting, llegando a desaparecer por completo en
el margen de Galicia, o quedando incorporado en la base de la cun˜a de acrecio´n (A´lvarez-Marro´n
et al., 1997; Tugend et al., 2014) [7, 305].
El cambio del re´gimen de esfuerzos de extensivo a compresivo conlleva un cambio de sentido en
las estructuras NNE-SSO, que pasan de tener un movimiento lateral-derecho a lateral-izquierdo.
En el extremo noroeste del margen probablemente se produjo una rotacio´n parcial de la direc-
cio´n de los esfuerzos ma´ximos horizontales, de NNE-SSO hacia N-S y NNO-SSE. Esto ser´ıa debido
a la orientacio´n del margen y el efecto de empuje de la dorsal centro-ocea´nica del Atla´ntico. Ese
mismo proceso de rotacio´n de la direccio´n de ma´ximo esfuerzo horizontal se observa en el campo
de esfuerzos actual (De Vicente et al., 2008; Olaiz et al., 2009) [90, 225].
C) Estadio final: Deformacio´n compresiva de la corteza ocea´nica (Eoceno-Oligoceno)
Entre el Eoceno y el Oligoceno se alcanza la ma´xima deformacio´n compresiva en el margen
noroeste de Iberia, coincidiendo con la fase final de colisio´n en los Pirineos (Vera, 2004; Roca et
al., 2011; Tugend et al., 2014) [308, 260, 305]. Esto da lugar a un acoplamiento de la deformacio´n
entre Iberia y Eurasia, y al desplazamiento del l´ımite de placas desde el norte de Iberia hacia el sur,
entre Iberia y A´frica (De Vicente y Vegas, 2009; Verge´s y Ferna`ndez, 2012; Tugend et al., 2015)
[93, 309, 304]. Posiblemente en esta fase final de la deformacio´n, previa a la migracio´n definitiva
de la ma´xima deformacio´n compresiva hacia el sureste, es responsable del origen de las u´ltimas
grandes estructuras compresivas en el margen noroeste de Galicia, que son los cabalgamientos
de basamento ocea´nico al pie del talud continental (Figura 6.12, C) (Seccio´n 6.4). Asociadas a
estos cabalgamientos del basamento ocea´nico, se forman pequen˜as cuencas de tipo foredeep con un
relleno sedimentario fundamentalmente de edad eocena (Grimaud et al., 1982) [132].
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Mioceno superior - Actualidad
En el Mioceno superior se ha observado un cambio en la cinema´tica de A´frica respecto a Eurasia
(la direccio´n de la convergencia pasa de N-S a NO-SE). Este cambio, adema´s de producir el oro´geno
Be´tico, reactiva algunas estructuras del antepa´ıs ibe´rico. El re´gimen de esfuerzos actual en la zona
de estudio es de desgarre, pro´ximo a la extensio´n uniaxial y con una direccio´n de esfuerzo ma´ximo
horizontal NO-SE (Figura 2.23) (De Vicente et al., 2008; Olaiz et al., 2009) [90, 225]. Bajo este
campo de esfuerzos, y con una tasa de deformacio´n baja, se favorece el desplazamiento en fallas
normales y direccional-normales con orientacio´n NO-SE, tal como demuestra la sismicidad actual
(Figura 2.20).
206 CAPI´TULO 6. DISCUSIO´N
Cap´ıtulo 7
Conclusiones
En esta memoria se ha presentado un estudio de la geodina´mica del margen continental de
Galicia. La regio´n de trabajo supone la transicio´n entre el margen continental de rift pobre en
magma del oeste de Iberia, y el margen norte de Iberia, que tiene un origen similar durante el
Mioceno pero que ha sufrido un posterior proceso de inversio´n tecto´nica. Para poder proponer
un esquema final de la evolucio´n geodina´mica del margen continental gallego, en este trabajo se
han abordado dos aproximaciones diferentes. Estas son, por un lado, un ana´lisis de la estructura
profunda, basado en la utilizacio´n de datos gravime´tricos y s´ısmicos y, por otro, un ana´lisis de la
estructura superficial, realizado a partir de datos batime´tricos de detalle y apoyado igualmente en
datos s´ısmicos. A continuacio´n, se recogen las principales aportaciones de esta Tesis Doctoral.
Conclusiones sobre la metodolog´ıa empleada:
1. Se ha mostrado co´mo la integracio´n de datos geolo´gicos y geof´ısicos de diversa ı´ndole (s´ısmi-
cos, gravime´tricos, batime´tricos) es una potente metodolog´ıa para el estudio integral de la
geodina´mica de una regio´n ocea´nica como la escogida en este trabajo. Esto ha permitido
caracterizar tanto la estructura profunda y regional, como la estructura superficial y de de-
talle. El resultado es un mejor conocimiento sobre el origen geodina´mico de la morfolog´ıa y
estructura que se observa actualmente en el margen continental de Galicia.
2. La separacio´n de las anomal´ıas gravime´tricas en diferentes grupos, atendiendo al ana´lisis
espectral de la malla de anomal´ıa de Bouguer, ha permitido:
· La identificacio´n de las anomal´ıas de Bouguer de longitud de onda larga (λ > 150
km) que se relacionan con variaciones en la profundidad de la Moho. El modelado
gravime´trico en 2+3/4D ha hecho posible adema´s realizar una cartograf´ıa local de la
geometr´ıa de dicha discontinuidad.
· La identificacio´n de las anomal´ıas relacionadas con cambios laterales de densidad a escala
cortical, o relacionadas con estructuras de primer orden. En este sentido, destacan los
siguientes grupos de anomalias:
- Anomal´ıas positivas generadas por la presencia de una zona de hiperextensio´n y
exhumacio´n de manto litosfe´rico.
- Anomal´ıas generadas por cambios laterales de densidad relacionadas con el frente
compresivo en el margen noroeste y norte de Galicia.
- Anomal´ıas positivas relacionadas con el mayor adelgazamiento relativo de la corteza
en la cuenca Interior de Galicia.
- Anomal´ıas negativas generadas por los depocentros sedimentarios de las plataformas
marginales al noroeste de Galicia y de la cuenca de Oporto.
- Anomal´ıas negativas relacionadas por depocentros sedimentarios como los genera-
dos por la deformacio´n compresiva del basamento ı´gneo ocea´nico al pie del frente
compresivo (pequen˜as cuencas de tipo foredeep).
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Conclusiones sobre la complejidad fisiogra´fica del margen continental:
1. Se ha realizado una cartograf´ıa estructural detallada que incluye tanto estructuras identifi-
cadas a partir de criterios geolo´gicos y morfolo´gicos, como estructuras reconocidas a partir
de criterios exclusivamente geolo´gicos y geof´ısicos (sin un reflejo morfolo´gico aparente). En
el mapa tecto´nico resultante, se han identificado las siguientes familias estructurales:
· NNO-SSE a N-S. Fundamentalmente, fallas normales generadas durante el proceso de
rift mesozoico al oeste de Galicia. Estas fallas han sido reactivadas como fallas direccio-
nales con sentido de movimiento lateral-izquierdo durante la compresio´n cenozoica.
· NE-SO a NNE-SSO. Fallas generadas probablemente durante las u´ltimas etapas del
oro´geno herc´ınico o durante el comienzo del ciclo alpino. Estas fallas funcionaron como
sistemas de transferencia en los margenes oeste y norte, con una componente oclicua,
y como fallas normales en el noroeste de Galicia y de la regio´n de bancos submarinos.
Durante la compresio´n cenozoica, estas estructuras se reactivaron como desgarres.
· NO-SE. Fallas de generadas durante las u´ltimas etapas del oro´geno herc´ınico o durante
el comienzo del ciclo alpino, reactivadas como sistemas de transferencia lateral-derechos
durante la extensio´n del rift y durante la compresio´n cenozoica.
· ENE-OSO a E-O. Dentro de este grupo, algunas de ellas son fallas de probable heren-
cia herc´ınica o de los primeros episodios alpinos, que han sido reactivadas como fallas
normales durante la apertura del golfo de Vizcaya (margen norte) y posteriormente
invertidas durante la compresio´n cenozoica. Otras son fallas de nueva formacio´n, gene-
radas durante la compresio´n cenozoica y que se desarrollan claramente sobre corteza
ocea´nica de edad creta´cica.
Se ha observado un cambio en las direcciones predominantes en los sistemas de fallas al sur
y al norte de la latitud 42º 40’ N. Al sur de esta latitud predominan las estructuras con
direccio´n NNO-SSE a N-S, y de forma secundaria las NE-SO y NO-SE. Al norte de dicha
latitud, el esquema estructural se vuelve ma´s complejo, siendo la familia principal la de
direccio´n NE-SO a NNE-SSO, y con las de direccio´n ENE a E-O y NO-SE como secundarias.
El aumento de la complejidad estructural a norte de los 42º 40’ N se debe fundamentalmente
a dos factores:
· La proximidad del punto triple de la dorsal ocea´nica que genero´ la apertura simulta´nea
del Oce´ano Atla´ntico y el golfo de Vizcaya
· La reactivacio´n e inversio´n de estructuras previas y la creacio´n de estructuras nuevas de
cara´cter compresivo bajo el re´gimen de esfuerzos del Cenozoico.
2. Se ha explicado la elevacio´n relativa de la regio´n de bancos submarinos y de las plataformas
marginales al noroeste de Galicia como debida a dos efectos diferentes:
· La estructura inicial de horst y graben generada durante el episodio de rift mesozoico.
Se ha identificado un eje de rift inicial localizado en la cuenca Interior de Galicia, que
quedo´ abortado por la migracio´n de la deformacio´n hacia la zona distal del margen,
donde la extensio´n progreso´ hasta la acrecio´n ocea´nica.
· La reactivacio´n e inversio´n de la estructura previa durante la compresio´n cenozoica, y
generacio´n de nuevas estructuras de cabalgamiento con importantes saltos verticales. Se
ha calculado una profundizacio´n de la Moho continental, debida a la inversio´n tecto´nica,
de al menos 2 km en la regio´n de bancos submarinos, y de hasta 5 km en la zona de las
plataformas marginales.
3. Entre los efectos principales del re´gimen compresivo del Cenozoico, se han identificado:
· Estructuras compresivas de plegamiento y fracturacio´n, y elevacio´n de la corteza ocea´ni-
ca.
· Engrosamiento de la corteza continental adelgazada durante el proceso de rift por in-
versio´n tecto´nica de estructuras normales previas.
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· Desaparicio´n aparente de la zona de exhumacio´n de manto litosfe´rico (asociada a la
formacio´n de margen de rift pobre en magma) al noroeste y norte de Galicia.
Como evidencias menores de la actividad tecto´nica cenozoica, en la regio´n de corteza con-
tinental se han observado pliegues, flexuras y furrows estructurales. Estos u´ltimos se han
asociado a la reactivacio´n de bloques de basamento fallados y basculados durante el rift me-
sozoico. En la regio´n de corteza ocea´nica, se han identificado pliegues corticales de longitud
de onda media, acordes con una deformacio´n compresiva a escala litosfe´rica.
4. Se ha constatado el elevado control estructural que ejerce la fa´brica tecto´nica previa en el
margen continental. De este modo, las estructuras principales del rift a lo largo de todo
el margen gallego aprovechan direcciones estructurales previas, probablemente generadas
durante las etapas finales del oro´geno varisco, o durante las primeras etapas del ciclo alpino.
A su vez, la fa´brica tecto´nica heredada del rift mesozoico es un factor determinante en la
inversio´n del margen norte de Iberia y al noroeste de Galicia y en la creacio´n de nuevas
estructuras compresivas en la corteza ocea´nica.
Conclusiones sobre la transicio´n entre el dominio continental y el dominio
ocea´nico:
1. El paso del dominio continental al ocea´nico en el margen oeste de Galicia, desde el extremo
sur de la zona de trabajo hasta la latitud 42º 20’ N, se realiza de forma muy progresiva. Se han
cartografiado las zonas de necking de la corteza continental, y de hiperextensio´n y exhumacio´n
de manto litosfe´rico. La zona de hiperextensio´n y exhumacio´n del manto litosfe´rico se estrecha
hacia el norte desde aproximadamente 45 km de anchura en la latitud 42º N, acun˜a´ndose
hasta desaparecer al norte de los 43º N. Tambie´n se observa una elevacio´n progresiva de sur a
norte del techo del basamento en esta franja, cuantificada en hasta 3 km. La cresta de manto
serpentinizado se prolonga un poco ma´s, hasta los 43º 20’ N, desapareciendo con el giro de
las principales estructuras tecto´nicas al norte de la regio´n de bancos submarinos. De sur a
norte, la cresta de manto serpentinizado presenta variaciones en su morfolog´ıa, pasando de
ser sime´trica en el sur a presentar la pendiente distal ma´s escarpada hacia el norte, donde su
l´ımite con la corteza ocea´nica se produce mediante cabalgamientos.
2. La transicio´n entre el dominio continental y el ocea´nico en el margen noroeste y norte de
Galicia se produce de forma abrupta. No se ha localizado una zona de hiperextensio´n y exhu-
macio´n de manto litosfe´rico, que ha debido ser consumida durante la deformacio´n compresiva
cenozoica. La transicio´n entre la corteza continental y la ocea´nica se ha modelado como un
gran cabalgamiento de corteza continental sobre corteza ocea´nica.
3. Se han descrito y cartografiado diferentes dominios litosfe´ricos y de deformacio´n en el a´rea
de estudio. Entre los dominios litosfe´ricos se han diferenciado:
· Litosfera continental normal. En esta zona el basamento es de tipo continental, con la
Moho a una profundidad mı´nima de 28 km. Los valores de anomal´ıa de Bouguer son
t´ıpicamente inferiores a 90 mGal. Se encuentra poco afectada por la tecto´nica extensiva
mesozoica y por la compresio´n cenozoica.
· Litosfera continental adelgazada. En este caso, el basamento es de tipo continental o,
en la parte distal, esta´ constituido por manto litosfe´rico serpentinizado. Los valores de
anomal´ıa de Bouguer var´ıan entre 90 mGal y 350 mGal. Este dominio se encuentra
afectado por diferentes procesos de deformacio´n durante la extensio´n mesozoica y la
compresio´n cenozoica.
· Litosfera ocea´nica. El basamento de este dominio es de tipo ocea´nico. Los valores de
anomal´ıa de Bouguer generalmente son superiores a 300 mGal, con algunos mı´nimos
relativos relacionados con la presencia de depocentros sedimentarios.
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Sobre estos dominios litosfe´ricos se han identificado los siguientes procesos de deformacio´n,
adema´s de la deformacio´n extensiva, ya impl´ıcita en la diferenciacio´n de los dominios ante-
riores:
· Dominio de necking. En esta regio´n, el techo del basamento y el techo del manto tienden
a converger mar adentro. La deformacio´n de la corteza se produce de forma desacoplada
entre la corteza superior e inferior. El l´ımite distal de este dominio se identifica en
el punto comienza a haber un acoplamiento de la deformacio´n, con la Moho a menos
de 10 km de profundidad. Hacia el margen norte, la superposicio´n de la deformacio´n
compresiva dificulta la identificacio´n del l´ımite distal. En este trabajo se ha asumido, al
carecer de informacio´n adicional, que hacia el margen norte este dominio ocupa el talud
continental hasta el comienzo del dominio ocea´nico. Se ha considerado como parte de
este dominio de necking la regio´n de la cuenca Interior de Galicia.
· Dominio de hiperextensio´n y exhumacio´n de manto litosfe´rico. En este caso, la deforma-
cio´n de la corteza se produce de forma acoplada en la corteza superior e inferior y es de
tipo fra´gil. Las estructuras extensivas penetran hasta el manto litosfe´rico permitiendo
su exhumacio´n y alteracio´n hidrotermal. En el extremo distal de este dominio se suele
identificar de manera caracter´ıstica una cresta de manto serpentinizado.
· Dominio de deformacio´n compresiva intensa. Este dominio comprende las regiones en
las que se han cartografiado estructuras compresivas de primer orden y evidencias de
un proceso de inversio´n tecto´nica de gran magnitud. Se localiza en el margen norte y
noroeste de Galicia, continuando por el norte de la regio´n de bancos submarinos hasta
el oeste del banco de Galicia.
Modelo conceptual de inversio´n tecto´nica de un margen de rift pobre en
magma:
Las observaciones realizadas en el margen continental de Galicia han permitido plantear un
modelo conceptual simplificado sobre el inicio de la inversio´n tecto´nica de un margen de rift pobre
en magma. Este modelo tiene las siguientes caracter´ısticas principales:
· La zona de hiperextensio´n y exhumacio´n de manto litosfe´rico es la que acomoda la mayor
parte de la deformacio´n compresiva. La deformacio´n se ve favorecida por la reactivacio´n del
nivel de detachment generado previamente entre la base de la corteza continental y el manto
litosfe´rico.
· La existencia de la cresta distal de mando serpentinizado favorece la generacio´n de una nueva
estructura de cabalgamiento con el progreso de la deformacio´n, y una vez consumida la zona
de manto serpentinizado.
· La corteza ocea´nica ma´s proximal es anormalmente delgada y puede presentar adosado en la
base un cuerpo de manto serpentinizado, prolongacio´n del de la zona de exhumacio´n. Esta
corteza ocea´nica delgada es tambie´n ma´s de´bil y, con el progreso de la deformacio´n, se ve
afectada tambie´n por nuevas estructuras de cabalgamiento.
La ausencia de la cresta distal de manto serpentinizado al norte de la regio´n de bancos submarinos
y en el margen noroeste de Galicia se plantea que puede estar debida a varias razones:
· Que haya desaparecido durante la deformacio´n compresiva por un proceso de underthrusting.
· Que originalmente no se hubiese desarrollado una cresta distal de manto serpentinizado en
este sector del margen.
· Que haya un cuerpo de manto serpentinizado, emplazado a modo de duplexes compresivos
en niveles corticales durante la compresio´n, pero que no se haya detectado por la insuficiente
resolucio´n/pentracio´n de los datos geof´ıs´ıcos existentes.
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Modelo de evolucio´n geodina´mica del margen continental de Galicia
Finalmente, se ha planteado un modelo de evolucio´n geodina´mica del margen continental de
Galicia, desde la finalizacio´n de la fase de rift y expansio´n ocea´nica, hasta el final de la compresio´n
cenozoica en el margen. Este modelo comprende tres estadios, que son:
· Estadio inicial: Fin de la fase de rift y de la expansio´n ocea´nica en el golfo de Vizcaya
(Santoniense). Se observa la presencia de todas las zonas t´ıpicamente descritas en los margenes
de rift pobre en magma, continuas a lo largo del margen oeste y norte de Iberia, y en el
margen conjugado al otro lado del golfo de Vizcaya. En el margen de Galicia, la deformacio´n
se acomoda por medio de varias estructuras de direccio´n NNE-SSO que actu´an como sistemas
de transferencia con sentido lateral-derecho.
· Estadio intermedio: Comienzo de la inversio´n tecto´nica del margen norte de Iberia (Campaniense-
Paleoceno). La deformacio´n compresiva se nuclea en la zona donde hay un basamento com-
puesto por manto serpentinizado (zona de hiperextensio´n y exhumacio´n de manto), que se va
consumiendo en un proceso de underthrusting, favorecido por la existencia de la estructura
de detachment litosfe´rico generada durante el proceso de rift previo.
· Estadio final: Deformacio´n compresiva de la corteza ocea´nica (Eoceno-Oligoceno). Durante
esta fase se producen las u´ltimas grandes estructuras compresivas en el margen noroeste de
Iberia, que son los cabalgamientos de basamento ocea´nico al pie del talud continental, y la
formacio´n de pequen˜as cuencas de tipo foredeep asociadas a e´stos.
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